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La presente Tesis Doctoral tiene como finalidad estudiar las características geomorfológicas, 
sedimentarias y estructurales del margen continental y cuencas oceánicas, así como su evolución 
en épocas recientes, del sector Nor-Ibérico, entre los paralelos 44º 57’N y 43º 10’N y los 
meridianos 13º 50’O y 05º 29’O. Este estudio se ha realizado a partir del análisis de los perfiles 
sísmicos de media resolución, Airgun, obtenidos en 2011 durante la campaña Contouriber-2, de 
alta resolución, Sparker, adquiridos en 2009 en la campaña Belgica 09/14, y de muy alta 
resolución, TOPAS, obtenidos durante las campañas de la Zona Económica Exclusiva Española 
(ZEEE) desde 2003 hasta 2009, y de los datos de batimetría y reflectividad obtenidos a partir de 
la sonda multihaz obtenidos también en campañas de la ZEEE.  
En esta Tesis se ha abarcado el análisis de los rasgos morfosedimentarios y morfoestructuales 
del fondo marino así como su génesis, estratigrafía, facies sedimentarias recientes y las 
estructuras tectónicas, incluyendo el tipo, dirección y actividad de las mismas. El sector 
occidental de la zona Nor-Ibérica se ha dividido en dos grandes unidades fisiográficas: el margen 
continental, constituido por los taludes continentales de Galicia y Cantábrico; y la llanura 
abisal, que comprende el sector suroccidental de la Llanura Abisal de Vizcaya y la zona noreste 
de la Llanura Abisal de Iberia. En el talud continental se ha definido la existencia de 
morfologías relacionadas con procesos tectónicos, como altos estructurales y escarpes, 
plataformas marginales y formas relacionadas con emisión de fluidos; morfologías 
deposicionales, como depósitos contorníticos adosados, monticulares elongados-separados y 
mixtos, dorsales contorníticas, ondas sedimentarias, deslizamientos y debritas; y morfologías 
erosivas, como cañones, gullies y fosas contorníticas. En las llanuras abisales se han observado 
también morfologías de origen tectónico, como altos estructurales; de origen deposicional, 
como abanicos submarinos, diques turbidíticos, depresiones, depósitos contorníticos 
monticulares elongados-separados; y morfologías erosivas, como fosas contorníticas y canales 
medio-oceánicos. 
Además, a partir de la respuesta acústica del fondo observada en los perfiles sísmicos de 
TOPAS, se ha establecido el ecocarácter, clasificándose en cuatro tipos de ecos: bien definidos, 
irregulares, hiperbolados y ondulados. A su vez, dentro de cada uno de estos tipos se han 
diferenciado 21 subtipos: 14 subtipos del tipo de eco bien definido que se han denominado 
desde 1A a 1N, un subtipo del tipo de eco irregular que se ha denominado 2A, tres subtipos del 
tipo de eco hiperbolado que se han denominado desde 3A a 3C, y tres subtipos del tipo de eco 
ondulado que se han denominado desde 4A a 4C. Este análisis se ha completado con el estudio 
de los datos de reflectividad, donde ésta se ha agrupado en cinco zonas según los intervalos de 
valores: muy alta reflectividad (-6,6 a -21 dB), alta reflectividad (-21 a -25 dB), media 
reflectividad (-25 a -28 dB), baja reflectividad (-28 a -32 dB), y muy baja reflectividad (-32 a -48,2 
dB). 
 
Del análisis de la estratigrafía sísmica se han distinguido cuatro discontinuidades sísmicas 
mayores (D4, D3, D2 y D1 de más antigua a más moderna) que marcan los límites de las cinco 
unidades sísmicas que constituyen el relleno sedimentario de la zona de estudio y que han sido 
denominadas, de la más antigua a la más moderna, U5, U4, U3, U2 y U1 y que se apoyan 
sobre el basamento acústico. La edad de estas unidades se extiende desde el Eoceno hasta la 
actualidad. El análisis detallado de estas unidades ha permitido distinguir cinco subunidades de 
menor escala dentro de la unidad U1 (Pleistoceno medio-Holoceno), que se extiende desde el, 
que se han denominado, de la más antigua a la más moderna, U1E, U1D, U1C, U1B y U1A y que 
están limitadas por cuatro discontinuidades sísmicas, que, de más antigua a más moderna, se 
han denominado Dd, Dc, Db y Da. 
Para finalizar, se ha realizado el análisis de los lineamientos establecidos a partir del modelo 
digital del terreno de los márgenes continentales de Galicia y Cantábrico y de las llanuras 
abisales adyacentes, identificándose 5800 lineamientos. Estos lineamientos presentan una 
dirección NE-SO dominante, y tres máximos relativos de dirección NO-SE, E-O y N-S. La 
longitud de los lineamientos identificados supera los 44.000 km. Se observa una moda en torno 
a 5000 m, una longitud media de aproximadamente 7800 m y una distribución logarítmico-
normal en la frecuencia de longitudes. Los valores de densidad de lineamientos más elevados se 
localizan en el extremo norte del margen continental, en el extremo más oriental de la llanura 
abisal y en el Alto de Charcot. Además, otras zonas con altos valores de densidad se localizan en 
el sector del Banco de Galicia, en el sector de las plataformas marginales y en los altos de A 
Coruña y Finisterre. 
El análisis conjunto de los resultados obtenidos, pone de manifiesto la estrecha relación entre 
los procesos sedimentarios actuales con la estructura tectónica existente y la circulación de las 
masas de agua. La estructura tectónica, heredada de las etapas de deformación tardi-varisca, y 
que han rejugado durante la apertura del Atlántico Norte y la compresión alpina, no sólo ha 
tenido un comportamiento pasivo, actuando como obstáculo de los flujos transversales y 
longitudinales que afectan los márgenes continentales y cuencas oceánicas del sector 
noroccidental de Iberia, sino que su reactivación, bajo el campo de esfuerzos actual, ha 
controlado la migración de los depocentros de las secuencias sedimentarias recientes y la 
localización y evolución de los procesos erosivos más significativos. 
ABSTRACT 
 
The aim of this PhD Thesis is to study the geomorphological, sedimentary and structural 
features of the North-Iberian Continental Margins and ocean basins located between latitudes 
44° 57'N - 43° 10'N and longitudes 13° 50'W - 05° 29'W of longitude, as well as their evolution 
in recent times. These tasks have been carried out from the analysis of the morphosedimentary 
and morphostructural features and their genesis, the stratigraphy, recent sedimentary facies and 
tectonic structures, including their type, trend and activity. This study has been conducted 
based on the analysis of: medium resolution seismic profiles, Airgun, obtained in 2011 during 
the Contouriber-2 oceanographic cruise; high resolution seismic profiles, Sparker, acquired in 
2009 during the Belgium 09/14 campaign; very high resolution, TOPAS, obtained during 
campaigns carried out under the Spanish Exclusive Economic Zone (ZEEE) Program 
framework, obtained in the period 2003-2009, and bathymetry and reflectivity data also 
obtained during the aforementioned ZEEE campaigns. 
The western sector of the North-Iberian Continental Margin has been divided into two major 
physiographic units: the continental margin, which consists of the Galicia and Cantabria 
continental slopes; and the abyssal plain, comprising the southwestern sector of the Biscay 
Abyssal Plain and the northeast part of the Iberian Abyssal Plain. In the continental slopes has 
been defined the existence of morphologies related to tectonic processes, such as structural 
highs and escarpments, marginal platforms, features related to fluid flow emissions; 
depositional morphologies, such as plastered drifts, mounded elongated and separated drifts, 
contourite ridges, sedimentary waves, debrites and submarine slides; and erosive morphologies, 
such as submarine canyons, gullies and contourite moats. In the abyssal plains have also been 
observed morphologies of tectonic origin, as structural highs; depositional origin, such as 
submarine fans, depressions, levees, mounded elongated and separated drifts; and erosive 
morphologies, as turbidite and oceanic channels and moats. 
Moreover, four types of echoes have been determined from the echo-character TOPAS seismic 
profiles analyses, being classified in: well-defined, irregular, hyperbolic and wavy. In turn, within 
each of them, 21 subtypes have been differentiated: 14 subtypes of well-defined echo, named 
from 1A to 1N; a subtype of irregular echo, labelled 2A; three subtypes within hyperbolic echo, 
being called from 3A to 3C; and three subtypes of wavy echo, called from 4A to 4C. This 
analysis has been completed with the study of reflectivity data, which have been grouped into 
five ranges of values: very high reflectivity (-6.6 to -21 dB), high reflectivity (-21 to - 25 dB), 
medium reflectivity (-25 to -28 dB), low reflectivity (-28 to -32 dB) and very low reflectivity (-32 
to -48.2 dB) areas. 
 
From the seismic stratigraphy analyses, four major seismic discontinuities (D4, D3, D2 and D1 
from oldest to youngest) have been identified, which are defining five seismic units that 
constitute the studied sedimentary record covering the acoustic basement, and named from the 
oldest to the youngest as U5, U4, U3, U2 and U1. The ages of these units extend from the 
Eocene to the present time. A high resolution seismic stratigraphic analysis has been realized in 
U1 (middle Pleistocene-Holocene), and five subunits have been differentiated (from the oldest 
to the youngest named as U1E to U1A) bounded by four seismic discontinuities (Dd, Dc, Db 
and Da). 
Finally, a lineaments analysis has been made established from the digital terrain model of the 
Galicia and Cantabria continental margins and the adjacent abyssal plains, identifying 5800 
lineaments, which show a dominant NE-SW direction, and three relative maximums of NW-
SE, E-W and N-S directions. The length of the identified lineaments overtakes 44,000 km. A 
mode around 5000 m, an average length of approximately 7800 m and a lognormal distribution 
in the frequency lengths are observed. The highest lineaments density values are located on the 
northern edge of the continental margin, on the easternmost end of the abyssal plain and on 
the Charcot High. In addition, other areas with high density values are observed in Galicia 
Bank, in the marginal platforms and in the A Coruña and Finisterre highs. 
The joint analysis of the obtained results shows the close relationship of the recent sedimentary 
processes with the existing tectonic structure and the recent oceanography. The tectonic 
structure, inherited from the tardi-Variscan deformation stages, and which have replayed during 
the opening of the North Atlantic and the Alpine compression, has not only had a passive 
behavior, acting as a barrier to the transverse and longitudinal flows that affect the continental 
margins and the ocean basins of the northwestern sector of Iberia. The structures reactivation 
under the current efforts field has controlled the migration of the recent sedimentary sequences 






































Los márgenes continentales Nor-Ibéricos de Galicia y Cantábrico se encuentran localizados en 
el sector noroccidental y septentrional de la Península Ibérica, respectivamente. Debido a su 
situación geográfica y geológica han sido objeto de numerosos estudios por parte de la 
comunidad científica. En el campo de la Geología Marina, las primeras investigaciones en estos 
márgenes tuvieron lugar durante los años 70 y 80. Estos estudios revelan la gran complejidad y 
variabilidad regional de su estructura, morfología y arquitectura sedimentaria (Montadert et al., 
1974;  Laughton et al., 1975; Dupeuble et al., 1976; Mauffret et al., 1978; Groupe Galice, 1979; 
Boillot et al., 1980; Sibuet et al., 1980; Chenet et al., 1982; Olivet et al., 1984; Boillot, 1986, 
entre otros).  
 
La presente Tesis Doctoral tiene como finalidad estudiar las características geomorfológicas, 
sedimentarias y estructurales del margen continental y cuencas oceánicas, así como su evolución 
en épocas recientes entre los paralelos 44º 57’N y 43º 10’N y los meridianos 13º 50’O y 05º 
29’O (Fig. 1.1). El estudio abarca los rasgos morfosedimentarios y morfoestructuales del fondo 
marino así como su génesis, estratigrafía, facies sedimentarias recientes y las estructuras 
tectónicas, incluyendo el tipo, dirección y actividad de las mismas.  
 
La memoria se ha estructurado en siete capítulos: 
 
El primer capítulo incluye las características geológicas y oceanográficas de los márgenes 
continentales Nor-Ibéricos. Además, se expone la información disponible, procedente de 
campañas oceanográficas, y la metodología empleada en este estudio. 
 
A partir del segundo capítulo se presentan los resultados procedentes del análisis de los datos. 
En el capítulo 2 se describen y caracterizan los principales elementos morfológicos identificados 
en estos márgenes, tanto desde el punto de vista sedimentario como tectónico. 
 
El tercer capítulo se basa en la caracterización del eco-carácter y reflectividad, así como en el  
análisis de su distribución, de manera que se puedan establecer diferentes sistemas 
sedimentarios.  
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En el cuarto capítulo se ha realizado un análisis de la estratigrafía de las unidades sísmicas, 
considerando su distribución, mediante mapas de isopacas, y las facies sísmicas. Así mismo se 
ha llevado a cabo el encuadre cronológico relativo de las mismas. 
 
En el quinto capítulo se realiza el análisis cuantitativo de las orientaciones, longitudes y 
distribución de los lineamientos que definen los principales elementos estructurales para 
realizar una caracterización morfoestructural de la zona de estudio. Además, se ha llevado a  
cabo un análisis de las principales relaciones de corte entre estos lineamientos, con el fin de 




Figura 1.1. Mapa de situación de la zona de estudio. (1) Plataforma de Ortegal. (2) Plataforma de Pardo 
Bazán. (3) Plataforma de Castro. (4) Cuenca Interior. (5) Zona del Banco de Galicia. (6) Alto de 
Finisterre. (7) Alto de A Coruña. (8) Alto de Charcot. (9) Llanura Abisal de Vizcaya. (10) Llanura 
Abisal de Iberia. 
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En el sexto capítulo se ponen de manifiesto los procesos sedimentarios y tectónicos recientes 
del margen continental y llanuras abisales del norte de Iberia, así como su evolución durante el 
Plioceno-Cuaternario. 
 




El objetivo general de este trabajo es el estudio integral de los procesos geológicos de los 
márgenes Nor-Ibéricos con el fin de delimitar los diferentes dominios sedimentarios y 
tectónicos y su evolución reciente. Para lograr este objetivo se han planteado una serie de 
objetivos parciales: 
 
1. Definición y cartografía de los elementos morfosedimentarios y morfoestructurales existentes 
en el fondo marino actual y en especial de los elementos erosivos, deposicionales y tectónicos 
que afectan a la continuidad sedimentaria. 
 
2. Análisis del efecto de la morfología en los procesos de sedimentación y erosión en el margen 
continental. Identificación de la importancia y de la interacción entre los diferentes procesos 
sedimentarios, oceanográficos y tectónicos que afectan al margen continental y caracterización 
de los procesos transversales y longitudinales. 
 
3. Determinación de los factores globales que han controlado la sedimentación y estructura del 
margen continental y las relaciones entre eustatismo, tectónica, fisiografía, aporte sedimentario 





Los datos analizados en este trabajo proceden de diversas campañas oceanográficas realizadas en 
el marco del programa de investigación científica de la Zona Económica Exclusiva Española 
(ZEEE). En concreto, se han utilizado los datos adquiridos en las campañas realizadas en el 
Margen Continental de Galicia, a bordo del BIO Hespérides, durante los años 2001, 2002, 
2003, 2006, 2007, 2008 y 2009, entre las coordenadas 44º 57’ y 41º 52’ de latitud N y 14º 5’  y 
7º 10’ de longitud O (Fig. 1.2).  
 
Este estudio está basado en el análisis e interpretación de las cartografías batimétricas y de 
reflectividad obtenidas con la ecosonda EM120, y de registros sísmicos de reflexión de muy alta 
resolución, obtenidos con la sonda paramétrica TOPAS PS18. Además se han analizado perfiles 
obtenidos durante las campañas Belgica 2009/14 y Contouriber-2 llevada a cabo en 2011, de 
alta y media resolución (Sparker y Airgun respectivamente). 
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Figura 1.2. Buque de investigación oceanográfica Hespérides y mapa de localización de las diferentes hojas 
realizadas dentro del programa de la ZEEE. 
 
1.2.1. Sistema de adquisición de datos 
 
1.2.1.1. Sistemas de posicionamiento  
 
Para que toda la información adquirida durante las campañas sea de utilidad es necesario la 
correcta georeferenciación de los datos, y para ello es de gran importancia el óptimo 
funcionamiento del sistema de navegación del BIO Hespérides. Éste está formado por un 
sistema integrado (Subsistema de Navegación) que controla la navegación por medio del 
programa KONMAP, permitiendo un seguimiento preciso de las derrotas prefijadas. El 
KONMAP toma los datos de los diferentes instrumentos de navegación. Este sistema acepta los 
datos de DGPS indiscriminadamente y no discierne los errores introducidos por cambios en la 
constelación de satélites GPS. Adaptado al GPS se encuentra el módulo diferencial (SEA 
STAR) que recibe directamente la señal vía satélite (Fig. 1.3.A). 
 
 
Figura 1.3. A) GPS y módulo diferencial instalados en el puente del BIO Hespérides. B) KONMAP 
instalado en el puente del buque. 
 
Cuando existen errores de este tipo o no se recibe posicionamiento GPS, la navegación debe ser 
corregida posteriormente de forma manual. Todos los datos de navegación, junto con la 
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referencia de tiempo, son trasmitidos a la red local del buque mediante el programa KONMAP 
(Fig. 1.3.B) y almacenados en una estación de trabajo SUN NETRA (Subsistema Científico) 
para su archivo y tratamiento. 
 
Las transmisiones se realizan cada segundo y toda la información es recibida y monitorizada 
gráficamente en tiempo real por el Subsistema Científico. Esta navegación es procesada por un 
operador diariamente, con el objeto de corregir los posibles datos erróneos existentes cuando la 
cobertura de satélites es insuficiente o no existe posición GPS. Las sondas paramétrica y de 
multihaz recogen los datos de posicionamiento y la referencia de tiempo del SEAPATH 200. 
 
1.2.1.2. Sistema de Ecosonda Multihaz 
 
Las ecosondas multihaz son sondas de última generación que permiten obtener un 100% de 
cobertura del fondo marino. Su funcionamiento se basa en la emisión de un número variable 
de haces de sonido, que al alcanzar el fondo del mar son devueltos hacia la superficie y 
recibidos por los transductores situados en el barco (Fig. 1.4). A partir de la medida del tiempo 
que han tardado los haces en recorrer la distancia que separa el barco del fondo del mar y de la 
velocidad de propagación del sonido en el agua, se obtiene la profundidad a la que se encuentra 
el fondo en el área que se va cubriendo según las derrotas del barco. Así, realizando barridos 
paralelos con un determinado porcentaje de solapamiento se consigue la cobertura completa 






Figura 1.4. A) Funcionamiento del sistema de ecosonda multihaz EM-120 del BIO Hespérides. B) Sensor 
de la sonda multihaz EM-120 alojada en el casco del barco (flecha blanca). 
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Cuando se trabaja con ecosondas multihaz es necesario, además, tener un buen control del 
perfil de velocidad del sonido en el agua, ya que a partir de este parámetro la ecosonda va a 
transformar el tiempo en profundidad. Por este motivo, durante la campaña se han lanzado 
varios batitermógrafos desechables (Fig. 1.5), conocidos como XBT, que proporcionan el perfil 
de velocidad de sonido a lo largo de la columna de agua. 
 
La ecosonda multihaz Simrad EM-120 tiene capacidad oceánica y está diseñada para operar en 
aguas profundas de hasta 11000 m de profundidad, cumpliendo las normativas IHO S44 para 
dichos levantamientos. Presenta un rango máximo de 191 haces y una cobertura de 3,5 veces la 
profundidad, con una resolución de 10 a 40 cm. Va montada fija en el casco del barco, y 
dispone de dos transductores montados en forma de cruz, uno para recepción y el otro para 
transmisión. La EM-120 es un sistema completo que incluye desde los transductores hasta el 
sistema de procesado final de los datos y su impresión final (Fig. 1.6). 
 
 
Figura 1.5. Lanzamiento de un batitermógrafo desechable o XBT. 
 
Características técnicas 
 Frecuencia de emisión: 13 kHz. 
 Rango de operación:; 20 a 11000 metros  
 Resolución vertical: 10 a 40 cm 
 Longitud de pulso: 2, 5, 15 ms. 
 Frecuencia de muestreo: 2 Khz 
 Máx. tasa de emisión: 5 Hz. 
 Cobertura angular: 150˚ 
 Nº de haces: 191. 
 Apertura del haz: 1˚ x 2˚. 
 Espaciado de haces: Equiangular, equidistante, mixto. 
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 Estabilización 
 Transmisión: Cabeceo, balanceo, guiñada. 
 Recepción: Cabeceo 
 Interfases:  
 Sensor de actitud Seapath 200 / MRU 5 
 Girocompás Robertson RGC 11 
 TOPAS PS 18 
 Sistema de navegación Hydaq. 
 
La metodología de muestreo empleada durante la mayor parte del proceso de adquisición ha 
sido realizada con la ecosonda EM-120 (Fig. 1.7). Es fundamental detectar los posibles valores 
erróneos lo antes posible mediante los sistemas de control y detección temprana de errores 
durante la adquisición de los datos. Este control se realiza desde el laboratorio donde todos los 
datos adquiridos son registrados, pudiéndose visualizar en tiempo real. 
 
 
Figura 1.6. Esquema de montaje de la EM 120. 
 
Debido a que en la sonda EM-120 la cobertura horizontal del sondador multihaz es 
proporcional a la profundidad, no es posible establecer “a priori” una derrota del barco que 
permita garantizar una cobertura del fondo. Por ello, se parte de un proyecto de líneas paralelas, 
equidistantes 500 m orientadas tanto en las direcciones N-S, E-O como NE-SO. Esto permite 
seleccionar la línea-derrota óptima a sondar, de acuerdo con la sonda que se va obteniendo, la 
orientación de los veriles y del estado de la mar. Al objeto de garantizar la cobertura total del 
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fondo, las líneas sondadas dentro del proyecto fueron aquellas que garantizaron un solape de al 
menos 1500 m, ya que los haces extremos los datos obtenidos adolecen de un error excesivo. 
 
Al comienzo de cada campaña, se realiza una calibración de las ecosondas para asegurar y 
verificar la consistencia de los datos obtenidos. De este modo es posible calcular errores de 
calibración de los aparatos, como el balanceo, inclinación, offsets de cabeceo, retrasos de tiempo, 
etc. y determinar los valores necesarios para su corrección. La calibración previa a cada campaña 
es un elemento esencial en la calidad de los datos posteriores, las diferentes condiciones de 
calado o en general el adrizado del buque debe ser corregido con estas calibraciones 
precampaña, que siguen un protocolo reglado (patch test, etc.). 
 
Incorporado en los transductores de la ecosonda multihaz se localiza el Sonar de Barrido 
Lateral (SBL), que se utiliza para obtener sonografías del fondo marino similares a una 




Figura 1.7. Unidad de adquisición y control en tiempo real de la ecosonda multihaz. 
 
El SBL emite un pulso acústico de alta frecuencia por dos canales, uno a cada lado del 
transductor y perpendicular a la trayectoria del barco, y posteriormente recoge la energía 
reflejada de forma dispersa (reflectividad o backscatter). Como el cono del pulso acústico 
emitido es muy estrecho en la horizontal y amplio en la vertical la sonografía obtenida por cada 
transductor es una banda de anchura variable similar una mariposa o pajarita. Esta banda 
representa la diferencia entre la energía reflejada y emitida. 
 
La reflectividad es de gran ayuda en la interpretación geológica del fondo ya que es función del 
relieve y la textura del fondo marino. 
 
La precisión o anchura de la sonografía obtenida depende de la frecuencia utilizada (50-500 
kHz), profundidad del fondo, potencia de emisión, longitud del pulso (0,1 a 0,25 ms), ángulo 
horizontal (0,2˚-3˚) y vertical (10˚-90˚) del haz, y la velocidad de trabajo (aproximadamente 10 
nudos). 
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1.2.1.2.1. Procesado de los datos batimétricos 
 
La adquisición de los datos con la ecosonda multihaz conlleva el registro de datos erróneos, 
ruido, puntos rebotados o valores de medida incorrectos, que posteriormente deben depurarse. 
Para el procesado de los datos multihaz se ha utilizado el programa CARAIBES. Se trata de un 
programa desarrollado por IFREMER que permite el tratamiento, visualización y análisis del 
fondo marino a partir de los datos obtenidos tanto de batimetría, con la elaboración de 
modelos digitales del terreno, como del backscatter, dando lugar a la creación de imágenes 
mosaico de reflectividad.  
 
Este programa tiene diferentes ventanas en las que pueden visualizar a tiempo real como se va 
desarrollando el proceso así como los diferentes ficheros que se van generando (Fig. 1.8). La 
ventana Supervision permite un control del proceso mientras se está ejecutando, de manera que 
se muestra la situación en la que se encuentra, “en curso”, “terminado correcta o 
incorrectamente” o bien podemos pararlo manualmente. Processing flow es la ventana en la que 
se eligen los diferentes módulos que se van a utilizar en el procesado, éstos pueden estar 
conectados o no de manera que se pueden ejecutar varios procesos simultáneamente. El 
Caraibes Manager es la ventana donde se identifican los ficheros, en formato caraibes, con los 
que se está trabajando. Y, por último, el Working Site que permite visualizar gráficamente la 





Figura 1.8. Detalle de la visualización del programa Caraibes. 
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En un primer paso del procesado de los datos se realiza una visión preliminar de las líneas 
eligiendo las que se van a procesar. A continuación, se realiza un filtrado inicial de datos en el 
que se eliminan picos y otras medidas erróneas registradas con la sonda, siendo los principales 
errores originados por ruidos de interferencias así como por el solape de los haces externos de 
líneas adyacentes. Posteriormente, se comprueba que la calibración del sistema durante la 
campaña se ha realizado correctamente, en caso contrario sería necesario llevar a cabo una 
corrección del perfil de velocidad, de balanceo (roll) y/o cabeceo (pitch). 
 
El perfil de velocidad de transmisión del sonido es un fichero que se incorpora a los datos 
brutos a partir de las sondas de temperatura XBT lanzadas durante la campaña. Una aplicación 
incorrecta del perfil de velocidad que no corresponda a la columna de agua puede distorsionar 
el cálculo de la profundidad del fondo produciendo grandes desfases que deben ser corregidos 
durante el procesado mediante una serie de cálculos de interpolación, frente a distancia y 
tiempo, de dos perfiles consecutivos. Para la corrección de balanceo y cabeceo el programa 
permite realizar una recalibración de los datos brutos ajustando los valores erróneos de forma 
automática. La última fase del procesado es el filtrado estadístico. Aquí, se produce un filtrado 
muy preciso de los datos en el que se seleccionan manualmente los valores de ecosonda a filtrar 
y que no habían sido eliminados con anterioridad.  
 
Este programa ofrece la posibilidad realizar modelos digitales del terreno, lo que permite 
visualizar el fondo marino de forma detallada y precisa, así como realizar representaciones en  
tres dimensiones (Fig. 1.9.A). Además, los datos procesados pueden ser exportados en 
diferentes formatos, en general como XYZ ASCII, para ser utilizados en diferentes programas 
como el Arc Gis. 
 
1.2.1.2.2. Procesado de reflectividad 
 
Los pulsos emitidos por la ecosonda viajan a través del agua hasta llegar al fondo donde en 
parte son absorbidos y en parte reflejados. Tanto la intensidad de los ecos recogidos del fondo 
como los objetos situados sobre éste dependen de la pendiente del fondo, de las irregularidades 
y de las características de los sedimentos tales como la composición, textura y tamaño de los 
objetos, y de su orientación con respecto a los transductores. Las variaciones del fondo se 
visualizan por áreas más oscuras o más bajas que representan valores altos o bajos de la señal de 
retorno, respectivamente (Fig. 1.9.B). Por tanto, se deben hacer una serie de correcciones a los 
datos adquiridos con la ecosonda de las propiedades del medio que pueden hacer variar los 
valores de reflectividad reales. 
 
En primer lugar se realiza una corrección de profundidad. Cuanto mayor es la profundidad, 
mayor es la disipación de energía y, por tanto, menor es la reflectividad. Esta corrección se hace 
de manera automática ya que los datos batimétricos se encuentran incluidos dentro de los datos 
brutos de multihaz. 
 





Figura 1.9. Resultados del procesado con el programa Caraibes. A) Mapa de batimetria. B) Mapa de 
reflectividad. 
 
Además, la posición del transductor con respecto al haz también influye en el valor de la 
reflectividad, de manera que los hace que se encuentran más próximos al eje del barco 
presentan una reflectividad mayor que los externos debido al ángulo de incidencia con el 
fondo. La corrección se realiza a través de un histograma de frecuencias que representa nº de 
haz /reflectividad. 
 
1.2.1.3. Sonda Paramétrica TOPAS 
 
La sonda paramétrica TOPAS PS 18 (Topographic Parametric Sonar) o BPS (Bottom Parametric 
Source) es un sistema sísmico de reflexión de alta resolución. Posee un pulso acústico estrecho, 
alta resolución y su uso se puede aplicar en un amplio rango de profundidades, con un 
transductor único tanto para la transmisión como para la recepción.  
 
El sistema TOPAS emite pulsos a una frecuencia primaria de 18 kHz, de hasta 30 Kw de 
potencia, con frentes de ondas que operan paramétricamente para producir una frecuencia 
secundaria entre 0,5 y 4,0 kHz. El transductor se encuentra situado en la barquilla del BIO 
Hespérides a una profundidad de 3,9 metros (Fig. 1.10). Dicho transductor tiene una anchura 
de 120 cm, una profundidad de 35 cm y una longitud de 110 cm (Fig. 1.10). Está compuesto 
por 16 transductores en barra independientes, que pueden emitir con cadencia sucesiva. La 
ecosonda paramétrica TOPAS utiliza la propiedad  de la propagación no lineal de las ondas a 
través del agua para generar un pulso acústico de baja frecuencia a partir de la intermodulación 
de uno o dos pulsos cortos de alta frecuencia. El sistema TOPAS PS 18 (Fig. 1.11) tiene un haz 
acústico con una anchura variable entre 4 a 6° dependiendo de la frecuencia. El pico de 
consumo eléctrico es inferior a los 3 kw. 
A 
B 
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Figura 1.10. Localización del transductor de la sonda paramétrica TOPAS PS 18 en la barquilla del BIO 
Hespérides. 
 
La ventaja del sistema TOPAS frente a otros perfiladores convencionales radica en la 
generación de un pulso sísmico con un haz acústico más estrecho, obteniendo una mayor 
penetración y resolución angular (Fig. 1.12).  
 
La TOPAS PS 18 es estabilizada electrónicamente para el cabeceo, bandeo y elevación del barco 
(heave, roll y pitch). También puede ser dirigida para que tenga en cuenta la pendiente del fondo, 
cuando la información sobre la pendiente está disponible desde un sistema de ecosonda 
multihaz, como la EM120. La TOPAS PS 18 está sincronizada con la EM 120, y durante la 
operación de sincronizado la regla es que la TOPAS PS 18 solo puede emitir mientras espera el 
regreso de la primera llegada del fondo 
 
 
Figura 1.11. Sistema TOPAS PS 18. 
 
. 
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Figura 1.12. Generación del pulso acústico de la TOPAS PS 18 
 
La transmisión puede realizarse en modo onda Ricker, Chirp y CW. El modo normal para aguas 
poco profundas es la onda Ricker mientras que el modo Chirp (onda FM donde la frecuencia 
varía linealmente con el tiempo) es usado para aguas profundas y altas penetraciones.  
 
El modo alta resolución es normalmente utilizado a profundidades menores de 2000-3000 
metros, generando pulsos simples para transmisión de ondas de alta frecuencia (onda Ricker) de 
alrededor de 4000 Hz. Este modo tiene un pulso simple con buen dominio del tiempo para 
altas resoluciones. Este modo requiere un amplio rango de señal-ruido para un rendimiento 
óptimo. 
 
El modo de alta penetración utiliza ondas de menor frecuencia que el pulso estándar Ricker, con 
el objetivo de obtener una mayor penetración en profundidades mayores de 3000 metros. Este 
modo utiliza la modulación de dos frentes de ondas de diferente frecuencia (onda Chirp) para 
obtener pulsos de más baja frecuencia, y así aumentar la penetración. La banda de frecuencias 
está determinada por las frecuencias inicial y final del barrido de la onda recibida, se requiere 
un ajuste o un filtro de spiking para concentrar la energía en un pulso estrecho. En general, un 
incremento en la penetración puede dar lugar al uso de la onda Chirp. Esto es debido al 
incremento de la cantidad de energía transmitida en el agua. El incremento en el rango señal-
ruido puede expresarse como 10*Log (BW*T) donde BW es la banda de frecuencias y T es la 
duración del pulso. Las frecuencias inicial y final del pulso usadas normalmente en este modo 
son de 1,5 kHz y 5 kHz respectivamente, dando una resolución máxima vertical de 
aproximadamente 0,2 milisegundos. La duración del pulso también está en relación con la 
penetración que se desea. Menor duración del pulso se traduce en una mayor resolución en el 
registro sísmico. El pulso transmitido puede variar entre 5 y 50 ms de duración. La onda CW 
genera un número de periodos de frecuencias secundarias. El número de periodos por defecto 
es uno. Utilizando más de un periodo se reduce la resolución pero mejora la relación señal-
ruido, ya que se puede utilizar un filtro de paso banda más estrecho.  
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El modo de disparo puede ser también interno, cuando es la propia TOPAS la que genera los 
disparos a un intervalo de tiempo fijo o en modo externo cuando se sincroniza con las demás 
sondas acústicas, especialmente con la sonda multihaz, para evitar la interferencia entre ellas. 
Durante la campaña pueden producirse interferencias entre la ecosonda multihaz EM 120 y la 
TOPAS PS 18. La EM 120 es más sensible a estas interferencias debido a la detección 
automática del fondo. La interferencia sobre el registro de la TOPAS se observa como un ruido 
y no interfiere gravemente con ningún proceso. Esta interferencia es debida a que cada sistema 
transmite un pulso acústico de alta intensidad y frecuencias cercanas entre ambos. El problema 
con la interferencia podría evitarse usando una unidad de sincronismo, con control de la 
transmisión de los diversos sistemas que interfieren mediante el inicio de una transmisión 
secuencial. En muchos casos, sería posible una transmisión paralela, si la señal de retorno de 18 
kHz  de la TOPAS, no interfiriera con la EM 120.  
 
La transmisión puede realizarse en modo normal, Burst o multipulso. El modo normal es 
cuando se realiza un solo disparo a intervalos de tiempo definidos. El modo Burst transmite una 
serie de pulsos idénticos para cada emisión de pulsos y los intervalos entre ellos pueden 
prepararse en el menú contextual. El modo multipulso transmite pulsos con un de intervalo de 
repetición más corto que el tiempo de recorrido entre el transductor y el fondo.  
 
Para la adquisición, procesado y almacenamiento digital de los datos de TOPAS se ha utilizado 
el nuevo software de Konsberg (Fig. 1.13). 
 
 
Figura 1.13. Adquisición y procesado desde el sistema TOPAS PS 18. 
 
Las señales reflejadas por el fondo son amplificadas, digitalizadas, procesadas y representadas en 
tiempo real sobre una pantalla gráfica de color (Fig. 1.14) y sobre un registrador térmico EPC 
DOWTY. Los principales pasos en el sistema de procesado en tiempo real son: filtrado de pasa 
banda, deconvolución, dereverberación, stacking, ganancia variable con el tiempo (TVG), 
control automático de ganancia (AGC), filtro de oleaje y corrección del cabeceo, bandeo y 
elevación del barco (heave, roll y pitch). El nuevo software permite, el seguimiento automático del 
fondo mediante el “bottom tracker”. El TVG sigue una curva de ganancia predefinida en función 
del tiempo, la cual se divide en tres secciones diferentes (A-B, B-C y C-D), cuya rampa (d /ms) y 
longitud pueden variarse interactivamente durante la adquisición. El TVG puede llevarse en 
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modo automático, donde la curva de ganancia está calculada en base al nivel medio de la señal 
en varias secciones. 
 
Los datos producidos por la TOPAS PS 18 son grabados en ficheros TOPAS raw (TOPAS 
*.RAW) o ficheros SEG-Y (TOPAS *.PRO). Lo recomendado es grabar en formato .RAW ya 
que contiene información sobre el rumbo (heading) y la velocidad del barco. El software permite 
la conversión posterior entre estos tipos de ficheros.  
 
 
Figura 1.14. Software de la TOPAS PS 18. 
 
1.2.2. Análisis e interpretación de los datos 
 
1.2.2.1. Elementos morfológicos 
 
El uso de la sonda multihaz para el estudio del fondo marino permite determinar los sistemas 
morfo-sedimentarios y morfo-tectónicos que pueden ser cartografiados con gran detalle, 
ofreciendo una información precisa sobre sus dimensiones, geometrías, así como elementos 
arquitectónicos y estructurales que comprenden a los mismos. El conocimiento de estos datos 
batimétricos permite efectuar una primera aproximación a los principales procesos responsables 
de la evolución, dinámica y génesis de los sistemas morfo-sedimentarios y morfo-tectónicos. 
 
A partir del análisis de los perfiles sísmicos de alta resolución y del modelo digital obtenido con 
los datos multihaz, se ha llevado a cabo una cartografía de los rasgos morfológicos principales de 
los márgenes continentales de Galicia y Cantábrico, tanto de origen deposicional, erosivo y 
gravitacional cómo tectónico, analizándose además los principales rasgos geomorfológicos, tipos 
y génesis de los mismos. 
El estudio de las características geomorfológicas, complementado con el análisis estratigráfico y 
de reflectividad de la zona de estudio, ha permitido determinar los procesos sedimentarios más 
recientes que han generado dichas morfologías. 
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1.2.2.2. Análisis del ecocarácter 
 
Desde los años 1950, el análisis de facies acústicas usando registros sísmicos (3,5 kHz, pinger, 
12 kHz, TOPAS o Paramétrica) ha constituido una técnica relevante para el estudio del tipo de 
sedimento así como de los procesos sedimentarios en ambientes profundos. Aunque B. C. 
Heezen fue el primer geólogo marino que llevó a cabo dichos estudios a partir del análisis de la 
reflectividad del fondo (Heezen et al., 1959; Hollister y Heezen, 1972), fue J. E. Damuth quien 
propuso la primera clasificación de la respuesta acústica en ambientes profundos, divulgando su 
metodología a la comunidad científica marina (Damuth, 1975, 1978, 1980; Damuth y Hayes, 
1977; Damuth et al., 1983, 1988). Desde entonces, son numerosos los trabajos que confirman 
la efectividad de utilizar el ecocarácter como método indirecto para la caracterización de 
procesos sedimentarios. Estos trabajos se han llevado a cabo especialmente en diferentes zonas 
del Océano Atlántico (Driscoll y Laine, 1996; Ercilla et al., 1998; Droz et al., 2001; Chough et 
al., 2002; Lee et al., 2002; Taylor et al., 2002; Pudsey y Howe, 2002; Alves et al., 2003; Orpin, 
2004; Hernández-Molina et al., 2008b, entre otros).  
 
Muchos de estos estudios se han complementado con la obtención de muestras de sedimento 
mediante dragas y sondeos. En las proximidades de la zona de estudio la utilización del análisis 
del ecocarácter y su relación con el tipo de sedimento obtenidos a partir de dragas y sondeos ha 
sido establecida principalmente en el extremo norte del Golfo de Vizcaya, en los márgenes 
Céltico y Armoricano (Auffret, 1983; Droz et al., 1999; Zaragosi et al., 2000, 2001a, 2001b, 
2006; Bourillet et al., 2003; Lericolais et al., 2003; Mojtahid et al., 2005, 2013; Eynaud et al., 
2007; Toucanne et al., 2007, 2009, 2010, 2012; Penaud et al., 2008), y al oeste del margen 
Cantábrico (Caralp et al., 1971; Crèmer et al., 1999; Bellec, 2003). 
En el presente trabajo de investigación, el análisis de la respuesta acústica se ha realizado a 
partir de la cartografía y clasificación de las facies acústicas a partir de los registros sísmicos de 
alta resolución procedentes de la sonda paramétrica TOPAS registrados durante las campañas 
de la Zona Económica Exclusiva Española de los años 2003, 2006, 2007, 2008 y 2009. Para este 
análisis se utiliza la metodología propuesta por Hollister (1967) y Damuth (1980) donde se 
realizan los siguientes pasos: 
 
- Análisis de todos los perfiles sísmicos de alta resolución. 
- Clasificación específica de los diferentes ecos observados. 
- Cartografía de cada tipo de eco en cada trazado de línea sísmica y la consiguiente 
interpolación entre líneas adyacentes. 
 
Sin embargo, en algunas zonas del área de estudio de este trabajo se han tenido problemas en la 
interpretación de los registros debido, principalmente, al mal funcionamiento en la adquisición 
de los datos durante la campaña, que da lugar a líneas con calidad insuficiente para realizar una 
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1.2.2.3. Análisis de la reflectividad 
 
El análisis de la reflectividad se ha convertido con el uso de sondas multihaz en una 
herramienta habitual en la exploración y caracterización de los fondos marinos (Mitchell y 
Clarke, 1994; Borgeld et al., 1999; Goff et al., 1999). El estudio de la reflectividad en la zona de 
estudio se ha realizado a partir de los datos obtenidos con la sonda multihaz. El procesado de 
los datos y la aplicación de métodos geoestadísticos de interpolación han permitido la 
construcción de mosaicos de reflectividad del fondo. Los valores de la reflectividad dependen 
de varios factores como son: el ángulo de incidencia, naturaleza de los sedimentos, rugosidad o 
topografía del fondo, así como compactación y porosidad del terreno (Urick, 1975; Blondel y 
Murton, 1997; Davis et al., 2002; Blondel, 2003; Nitsche et al., 2004; Medialdea et al., 2008). 
Además, la intensidad de la reflectividad depende también de otros parámetros que no están 
relacionados con la naturaleza del fondo, como son el ángulo de incidencia del haz sobre el 
fondo y cambios bruscos en la batimetría (Lurton, 2002). Para evitar errores en las 
interpretaciones, es conveniente complementar la información que nos proporciona la 
reflectividad con muestras de sedimentos, estratigrafía de alta resolución e, incluso, con 
información acerca de las masas de agua, temperatura y salinidad (Damuth, 1980; Mc Clennen, 
1989; Pratson y Laine, 1989). Sin embargo, Dartnell y Gardner (2004) sugieren que el tamaño 
del grano de los sedimentos va a ser el factor más influyente en los cambios observados de la 
intensidad de la reflectividad. En general, la diferencia entre un fondo lodoso o rocoso puede 
variar en el orden de 10-20 dB (Goff et al., 1999, 2000). Por tanto, existe una relación entre la 
reflectividad y el tamaño de grano de los sedimentos, de manera que se puede interpretar que 
sedimentos de tamaño de grano grueso o afloramientos de basamento van a dar altos valores de 
reflectividad, mientras que sedimentos más finos y homogéneos darán valores de reflectividad 
bajos o medios (Goff et al., 2000; Urgeles et al., 2002; Nitsche et al., 2004). 
 
Los valores de reflectividad deben ser considerados con cierta precaución, ya que no dependen 
únicamente del tipo de sedimento más superficiales, sino que también están controlados por las 
características físicas de los primeros metros del sedimento, como pueden ser la porosidad, la 
densidad, el tipo de fluidos que contiene en sus poros, etc., debido al cierto grado de 
penetración dentro del sedimento de la sonda multihaz (Hernández-Molina et al., 2008b). 
Diversos estudios consideran que datos de reflectividad obtenidos a partir de la ecosonda 
multihaz son el resultado de la respuesta acústica media de los primeros tres metros de 
sedimento y, por tanto, no es representativo de las características actuales del fondo 
(Barthelemy y Pockalny, 2002; Medialdea et al., 2008). Según esto, los procesos sedimentarios 
que se deducen a partir del análisis de estos resultados son recientes pero no necesariamente 
actuales. 
 
En general, el estudio de la reflectividad puede proporcionar una información interesante en 
cuanto a la textura de los sedimentos superficiales para una cartografía sistemática de las 
propiedades acústicas del fondo. Para estudios de detalle, resulta imprescindible una 
comparación con los análisis de muestras para evitar interpretaciones erróneas. En este trabajo 
se ha realizado un estudio combinado de reflectividad, con el análisis morfológico, estratigráfico 
y tectónico de la zona de estudio. 
Estudio morfológico de los márgenes continentales y cunecas oceánicas Nor-Ibéricas 
 20 
1.2.2.4. Estratigrafía sísmica 
 
Según la definición de Cross y Lessenger (1988), la Estratigrafía Sísmica es la “disciplina que 
pretende la interpretación y modelización estratigráfica de las facies sedimentarias y su historia 
geológica a partir de los datos de sísmica de reflexión y su relación con cambios globales a nivel 
de cuenca”. El análisis y la interpretación sísmica se han basado en el principio de que toda 
variación de impedancia acústica crea una reflexión entre las superficies de los estratos y sobre 
las discontinuidades geológicas (Anderson y Hampton, 1974; Gregory, 1977; Longuemard y 
Dubol-Razavet, 1980). 
 
La interpretación sísmica permite realizar correlaciones en tiempo geológico, definir unidades 
deposicionales genéticas, estimar el espesor y ambiente deposicional de las unidades genéticas, 
la paleobatimetría y paleotopografía, la paleogeografía y la historia geológica (Vail et al., 1977). 
Este análisis de estratigrafía sísmica se realiza en tres etapas (Fig. 1.15) (Mitchum et al., 1977 a y 
b; Mitchum y Vail, 1977; Payton, 1977; Vail et al., 1977, 1984; Vera, 1994): 
 
- Determinación de secuencias sísmicas o secuencias deposicionales. Consiste en la subdivisión de la 
sección sísmica en conjuntos de depósitos limitados por superficies de discontinuidad, 
que comprende grupos de reflexiones más o menos concordantes y de características 
similares (Fig. 1.15). Estos límites son correlacionados a través de toda la malla sísmica de 
la cuenca sedimentaria y permiten subdividir el relleno sedimentario en secuencias 
deposicionales. 
 
- Análisis de facies sísmicas. Este análisis se divide a su vez en dos etapas: a) Análisis del carácter 
de la reflexión; b) Análisis de la terminación de los reflectores, configuración sísmica y 
geometría externa (Fig. 1.15). 
 
- Determinación de los cambios del nivel del mar. Esta última etapa permite la construcción de 
cartas de correlación cronoestratigráfica y de ciclos relativos del nivel del mar sobre una 
cuenca y su comparación a escala global. Al comparar las curvas regionales y globales las 
posibles diferencias serían indicativas de la existencia de procesos de estructuración local 
o global. 
 
La interpretación de los perfiles sísmicos se ha realizado en dos etapas (Mitchum y Vail, 1977; 
Vail et al., 1977): 
 
- Análisis de facies sísmicas. Consiste en la descripción y la interpretación de las características 
sísmicas de las reflexiones que describen la secuencia, mediante un análisis del carácter de 
la reflexión y un análisis de la terminación de los reflectores, configuración sísmica y 
geometría externa.  




Figura 1.15. A) Relaciones de los estratos con los límites superior e inferior de una secuencia deposicional; 
B) Principales tipos de configuraciones internas de las unidades sísmicas; C) Principales tipos de formas 
externas (tomado de Mitchum et al., 1977b). 
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- Análisis de secuencias sísmicas o secuencias deposicionales superficiales. Se basa en la subdivisión 
de la sección símica en un conjunto de depósitos limitados por superficies de 
discontinuidad que comprenden grupos de reflexiones más o menos concordantes y de 
características similares.  
 
El análisis de la sección sísmica puede proporcionar información cronoestratigráfica y 
litoestratigráfica en relación a las características de la reflexión. La caracterización de la 
respuesta acústica registrada en los perfiles sísmicos se ha realizado en base a parámetros 
acústicos como amplitud, continuidad de los reflectores y configuración de los mismos, 
frecuencia y tipo de señal (Vail et al., 1977). 
 
1.2.2.4.1. Determinación de discontinuidades y unidades estratigráficas 
 
El análisis de estratigrafía sísmica se ha realizado a partir del estudio de los perfiles sísmicos de 
media resolución Airgun, obtenidos en 2011 durante la campaña Contouriber-2, de alta 
resolución Sparker, adquiridos en 2009 durante la campaña Belgica 09/14, y de muy alta 
resolución mediante la sonda paramétrica TOPAS, obtenidos durante las campañas de la ZEEE 
(desde 2003 hasta 2009). Estos registros sísmicos se han incluido en un proyecto Kingdom 
Suite que ha facilitado el análisis e interpretación de los datos.  
 
Debido a la mala calidad y a la falta de correlación de algunos perfiles sísmicos las zonas donde 
se ha llevado a cabo el análisis de estratigrafía sísmica del área de estudio han sido, en el talud 
continental, la zona de las plataformas marginales y, en la llanura abisal, la zona septentrional y 
occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya. 
 
A partir de la interpretación y correlación de los perfiles sísmicos se ha podido definir una serie 
de discontinuidades sísmicas significativas y que constituyen los límites de las principales 
unidades sísmicas del área de estudio. 
 
1.2.2.4.2. Elaboración de mapas de isopacas 
 
Una vez determinadas las diferentes unidades sísmicas se ha llevado a cabo la elaboración de 
cartografías de la distribución de los espesores de las mismas. Estas cartografías se han realizado 
midiendo el espesor a partir de la resta de los valores de profundidad de las discontinuidades 
superior e inferior, obteniéndose el espesor de la unidad sísmica en dicho punto en 
milisegundos. Las distintas medidas se han realizado en puntos equiespaciados. 
 
Los valores obtenidos se han almacenado en el programa Excel de Microsoft y las cartografías 
de las discontinuidades y de los espesores de las unidades sísmicas se han realizado en tiempo 
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1.2.2.5. Análisis morfoestructural 
 
Para llevar a cabo la identificación de las principales estructuras tectónicas recientes existentes 
en los márgenes continentales de Galicia y Cantábrico se han determinado, por un lado, los 
principales elementos morfoestructurales del margen continental mediante el análisis 
morfológico de los rasgos de origen tectónico, y, por otro, los elementos lineales identificados a 
partir de las expresiones batimétricas que las estructuras producen en el fondo marino. Se ha 
considerado lineamientos a aquellos rasgos físicos cartografiables de la superficie terrestre, de 
forma lineal, rectilínea o suavemente curvilínea (O’Leary et al., 1976), que pueden ser simples o 
compuestos en función de la expresión de su complejidad en el terreno, por lo que constituyen 
discontinuidades estructurales naturales de la superficie del terreno y por lo general reflejan 
fenómenos estructurales de subsuelo. Trazas de fracturas lineales son más evidentes en el caso 
de fallas con planos con alto buzamiento como fallas normales, inversas y direccionales, 
mientras que los cabalgamientos tienden a mostrar topografía irregular (Prost, 1994; Drury, 
1987; Goldsworthy y Jackson, 2000). 
 
El análisis de los elementos lineales o lineamientos identificados a partir del modelo digital del 
terreno requiere del establecimiento de métodos que permitan el tratamiento de gran número 
de datos, de manera que se puedan establecer, de forma rápida y sencilla, conclusiones fiables 
acerca de los resultados obtenidos (orientación, longitud...) y permitiendo efectuar 
comparaciones entre ellos. 
 
El documento que contiene los lineamientos se guardó en formato vectorial y se analizaron 
mediante un programa de exploración automática. El programa barre la imagen desde un 
origen de coordenadas que, en nuestro caso, se sitúa en función de la localización del norte 
geográfico. Inicialmente el barrido comienza en el eje X y luego en el Y, hasta que se detiene en 
primer punto de la línea. Posteriormente se procede al seguimiento de la misma. Una vez que el 
seguimiento de la línea ha finalizado y se alcanza su punto final, el programa sigue barriendo a 
partir del píxel siguiente al inicial de la línea anterior, comenzando de nuevo el proceso. El 
programa de exploración automática genera un fichero que proporciona los siguientes 
parámetros: las coordenadas XY inicial y final (para un el sistema de coordenadas en que están 
representados los datos, en nuestro caso en coordenadas UTM Huso 29), la orientación en 
grados (en sentido horario respecto al norte establecido) y la longitud en metros (obtenida 
cuando los datos se representan en coordenadas UTM).  
 
Los datos de este fichero fueron analizados mediante programas estadísticos para establecer 
diagramas de frecuencia de orientación en histogramas y en rosa y curvas de frecuencia 
suavizada, diagramas de frecuencia de longitud en histogramas, relaciones orientación/longitud. 
Las curvas de frecuencia suavizadas se han elaborado mediante la técnica propuesta por Wise y 
McCrory (1982). Este método permite eliminar el ruido estadístico introducido por el muestreo 
gracias a la utilización del concepto de promedio de ventanas rodantes o medias móviles. Liesa y 
Arlegui (1996) han evaluado la fiabilidad de los resultados e identificado los posibles problemas 
analíticos que presenta el proceso descrito, centrándose en la calidad de los valores obtenido en 
cuanto a la orientación y longitud de las líneas, estableciendo que a menor longitud de las 
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líneas el error en la orientación es mayor. El análisis direccional se ha realizado sobre unos 5800 
elementos lineales. 
 
Los métodos de análisis de superficies como es el análisis morfológico basado en los Modelos 
Digitales del Terreno (MDT) proporcionan información rápida para el estudio la geología del 
subsuelo (Jordan et al., 2005). El análisis morfológico de las características topográficas ha sido 
durante mucho tiempo aplicado a los estudios estructurales (Hobbs, 1912; Frisch, 1997) y se ha 
convertido en una herramienta fundamental en los estudios tectónicos (Siegal y Gillespie, 1980; 
Drury, 1987; Prost, 1994; Salvi, 1995; Keller y Pinter, 1996). La mayoría de los estudios 
tectónicos que utilizan modelos digitales del terreno se realizan utilizando modelos del relieve 
sombreados únicamente (Simpson y Anders, 1992; Byrd et al., 1994; Collet et al., 2000). El 
estudio de la morfoestructura de los márgenes continentales de Galicia y Cantábrico y las 
llanuras abisales de Iberia y Vizcaya, ha sido realizado a partir del modelo del relieve 
sombreado, utilizando métodos visuales para la determinación de lineamientos.  
 
1.3. GEOLOGÍA DE LOS MÁRGENES CONTINENTALES Y CUENCAS OCEÁNICAS 
NOR-IBÉRICAS 
 
1.3.1. Características fisiográficas y morfológicas  
 
El Margen Continental de Galicia ha sido definido como un margen pasivo no volcánico, 
creado a partir de la propagación hacia el norte de la apertura del océano Atlántico hace 
aproximadamente 110 Ma (Malod et al., 1993). Durante el Cretácico inferior se sucedieron 
varios episodios tectónicos de tipo extensional en esta área, el más importante de ellos entre el 
Valanginiense y el Aptiense (Shipboard Scientific Party, 1987). Al norte está limitado por todo 
el frente de deformación compresiva alpina de dirección E-O, que define el Margen Cantábrico. 
 
El Margen Atlántico de Galicia muestra una estructura geológica compleja que es fácilmente 
reconocible en la morfología del fondo marino. La Plataforma Continental en este margen es 
relativamente estrecha. Varía desde 15 km hasta unos 30 km, y su límite se sitúa a una 
profundidad de unos 150 m (Fig. 1.16).  
 
El talud continental puede ser dividido en seis provincias morfoestruturales que de este a oeste 
se han denominado: Talud superior, Cuenca Interior de Galicia, Zona Transicional, Banco de 
Galicia, Dominio de Semicuencas, Margen Profundo de Galicia y Flanco Noroeste (Vanney et 
al., 1979; Murillas et al., 1990; Vázquez et al., 2008). Estas zonas limitan al norte y al sur con las 
llanuras abisales de Vizcaya e Iberia, respectivamente. 
 
El talud superior se caracteriza por estar incidido por cañones submarinos, probablemente de 
origen tectónico, en cuyas cabeceras se identifican numerosos tributarios con una distribución 
dendrítica (Boillot et al., 1974), destacan los cañones de El Ferrol, A Coruña, Lage, San Jorge y 
La Frouseira. Este talud continental se extiende desde 22 km hasta 45 km de amplitud y alcanza 
profundidades por encima de los 2500 m. En la parte noroccidental se localizan una serie de 
plataformas marginales de orientación NE-SO (Fig. 1.16): Plataforma de Ortegal (500 m de 
profundidad), Plataforma de Pardo Bazán (1300 m de profundidad) y Plataforma de Castro 
(2200 m de profundidad).  
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La Cuenca Interior de Galicia tiene su reflejo, en su sector más septentrional, en el 
denominado Valle de Valle Inclán (Fig. 1.17). Este valle se localiza entre el talud superior más 
próximo a la Plataforma Continental de Galicia y la Zona Transicional. Tiene una longitud de 
150 km con una orientación NNO-SSE a NO-SE, una anchura de 45 km y sus márgenes están 
controlados por fallas normales que buzan hacia el este y oeste, dando lugar a la formación de 
escarpes que alcanzan 450 m de altura (Vázquez et al., 2008). 
 
La Zona Transicional se localiza entre el Valle de Valle Inclán y el Banco de Galicia, y 
corresponde al flanco de una plataforma marginal (Fig. 1.17). Está constituida 
fundamentalmente por un sistema de altos y depresiones estructurales en el que el basamento 
esta compartimentado por fallas normales de orientación NO-SE a N-S y NE-SO. Los altos 
estructurales presentan relieves que oscilan entre 600 y 700 m de altura, como los bancos de 
Sancho, Afonso, Vigo, Vasco da Gama y Porto (Vanney et al., 1979) (Fig. 1.16). Los tres últimos 
de ellos se encuentran localizados dentro del Margen Atlántico Portugués. La superficie del 
fondo también está deformada por la existencia de anticlinales y sinclinales que se adaptan a las 
estructuras de basamento que presentan longitudes de onda de 20-30 km y amplitudes de 200 
m, aunque excepcionalmente pueden alcanzar 600 m (Vázquez et al., 2008). Se ha observado 
además en la Zona Transicional, la existencia de tres grandes depresiones de geometría 
aproximadamente circular, que se encuentran a profundidades entre 1600 y 1850 m y 
presentan un diámetro comprendido entre 3000 y 5000 m, con un desnivel desde la parte 
central a los bordes comprendido entre 100 y 370 m (Vázquez et al., 2009). Estas depresiones se 
han interpretado como grandes colapsos de la superficie del fondo asociados a unidades 
sedimentarias con dinámica de fluidos viscosos en el subsuelo del margen (Unidad de Arcillas 
Negras, Groupe Galice, 1979). Los colapsos se ocasionarían por una intensa fracturación 
normal con geometría de graderío, relacionada con la alta movilidad de los niveles viscosos en 
el subsuelo. El abombamiento de la superficie en torno a estas depresiones se originaría por el 
ascenso diapírico desde la Unidad de Arcillas Negras. El mecanismo desencadenante de esta 
movilidad se debe a la elevación de este sector del margen continental durante las fases 
compresivas cenozoicas y la reactivación, durante este proceso, de estructuras del basamento 
(Vázquez et al., 2008). Estas depresiones presentan un claro carácter erosivo, prácticamente sin 
relleno sedimentario, factor que señalaría bien una tasa de sedimentación muy baja en esta 
parte del margen o un origen muy reciente, e incluso un posible funcionamiento similar al de 
un pockmark donde el escape de fluidos procedentes, probablemente de la propia formación 
sedimentaria de comportamiento viscoso, produciría la erosión de las unidades suprayacentes. 
Este hecho estaría avalado por la presencia de zonas con escapes de gas en las proximidades de 
la depresión (Vázquez et al., 2009) o en áreas cercanas (Jané et al., 2010). 
 
El Banco de Galicia se localiza en torno a los 700 m de profundidad, constituyendo una amplia 
plataforma marginal con un flanco occidental muy abrupto (Fig. 1.17). Su relieve general 
muestra una tendencia NNO-SSE y se puede dividir en dos sectores diferenciados (Vázquez et 
al., 2008). El sector meridional es el más somero y se trata de un monte submarino de cumbre 
plana con una geometría prácticamente rectangular inclinada suavemente hacia el noroeste. Sus 
flancos son abruptos y presentan escarpes lineales. Este monte corresponde a un alto estructural 
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limitado al este por un escarpe de dirección NO-SE de 800 m de altura, que se relaciona con 
una falla de basamento normal de 50 km de longitud y afecta enteramente a la cobertera 
sedimentaria (Vázquez et al., 2008). El flanco sur también está definido por un escarpe de 600 
m de altura relacionado con una falla de dirección NE-SO y 15 km de longitud. El flanco 
occidental presenta un escarpe complejo de 2000 m de altura, que se relaciona con una falla 
normal de dirección N-S de al menos 25 km de longitud (Vázquez et al., 2008). El flanco norte 
también está asociado a una falla normal de dirección NE-SO, pero el escarpe es menor y da 
lugar a un talud más suave. El sector septentrional se localiza entre 1200 y 2000 m de 
profundidad y se caracteriza por presentar un relieve suave que representa la transición entre la 
zona abrupta del alto estructural del sector meridional y la provincia morfoestructural del 
Flanco Noroeste (Fig. 1.17). Como ocurría en el sector meridional, sus límites este y oeste están 
relacionados con escarpes de fallas normales. La superficie suave de este sector se encuentra 
interrumpida en algunas zonas por la presencia de altos estructurales limitados por fallas 
normales, de hasta 500 m de altura y con dirección NE-SO y NNO-SSE, como son los altos de 
García y de Fernando, respectivamente (Vanney et al., 1979) (Fig. 1.16). 
 
El Dominio de Semicuencas se localiza en el flanco suroeste del Banco de Galicia, entre la Zona 
Transicional y el Margen Profundo de Galicia (Fig. 1.17). La estructura de esta provincia está 
definida por una sucesión de bloques rotados que dan lugar al desarrollo de tres semicuencas. 
La falla normal principal buza hacia el oeste según una dirección NNO-SSE a N-S y presenta 
una longitud de al menos 30 km (Vázquez et al., 2008). Esta estructura controla la morfología 
del fondo marino, constituyendo una serie de dorsales y cuencas muy próximas ligadas a la falla 
principal. Las dorsales son asimétricas, con un escarpe occidental abrupto y un flanco oriental 
suave. Están separadas entre sí de 10 a 15 km y su cima presenta una anchura que varía entre 1 
y 3 km (Vázquez et al., 2008). Las cuencas localizadas entre las dorsales tienen una anchura 
variable, que oscila entre 5 y 10 km (Vázquez et al., 2008). 
 
El Margen Profundo de Galicia está situado al oeste del Banco de Galicia y del Dominio de 
Semicuencas y se caracteriza por una pendiente suave hacia el suroeste que representa la 
transición a la Llanura Abisal de Iberia, que Vanney et al. (1979) definen como el ascenso 
continental del Margen de Galicia (Fig. 1.17). 
 
Por último, la provincia del Flanco Noroeste corresponde con un escarpe abrupto de 
morfología arqueada localizado en la parte noroeste de la Plataforma Marginal del Banco de 
Galicia, relacionado con una falla inversa que presenta una longitud de alrededor de 140 km y 
en el que pueden diferenciarse dos sectores (Fig. 1.16). El sector septentrional está constituido 
por el escarpe principal y presenta una orientación ENE-OSO, una longitud de 80 km, un 
relieve entre 3000 y 2000 m de altura, y una pendiente en torno a 16°. El sector meridional 
corresponde a un espolón asimétrico de dirección NNE-SSO con inmersión hacia el sur, una 
longitud aproximada de 60 km y una anchura de 20 km. Este espolón en su parte oriental 
presenta un talud suave hacia el Margen Profundo de Galicia, mientras que en su sector 
oriental muestra un fuerte escalón con casi 1000 m de altura y una pendiente próxima a los 
50°. Hacia el oeste de esta provincia morfoestructural se observa un relieve de origen estructural 
denominado Monte Submarino de Finisterre, que limita al oeste con el Canal de Theta Gap, 
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que conecta la Llanura Abisal de Vizcaya con la Llanura Abisal de Iberia (Fig. 1.16). El Alto de 
Finisterre tiene morfología elongada en dirección NNE-SSO a NE-SO, con una longitud de 75 
km y una anchura que varía entre 20 y 30 km. La cresta de este monte submarino se localiza a 
4330 m de profundidad y su flanco occidental presenta una diferencia de cotas desde la base a 
la cima de 950 m y el oriental de 650 m. Su génesis se ha relacionado a un sistema de fallas 
inversas vergentes al noroeste desarrolladas durante la Orogenia Alpina y que han dado lugar al 
levantamiento de un bloque del basamento (Vázquez et al., 2009). 
 
 
Figura 1.17. Localización de las seis provincias estructurales identificadas por Vázquez et al. (2008). 
 
El Margen Cantábrico se caracteriza por presentar una orientación E-O definida por su 
evolución tectónica desde el Jurásico hasta la actualidad. En el Jurásico superior un evento 
extensional marca el inicio de la apertura del Golfo de Vizcaya (Lepvrier y Martínez-García, 
1990). Esta etapa distensiva continúa durante el Cretácico, especialmente durante el Aptiense, 
dando lugar a la rotación antihoraria de la Península Ibérica (Van der Voo, 1969; García-
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Mondéjar, 1996; Gong et al., 2008). Posteriormente, la convergencia entre las placas Ibérica y 
Euroasiática desde finales del Cretácico hasta el Neógeno (Álvarez-Marrón et al., 1996) cierran 
parcialmente el Golfo de Vizcaya, provocando la inversión de las fallas extensionales y la 
formación de estructuras contractivas (Pulgar et al., 1999), llegándose a producir la subducción 
de parte de la corteza oceánica y de transición del Golfo de Vizcaya bajo la corteza continental 
Ibérica. Este proceso conlleva el acortamiento y levantamiento del Margen Cantábrico 
(Gallastegui, 2000; Gallastegui et al., 2002), dando lugar a un talud continental abrupto, con 
valores de pendiente que superan en algunos sectores los 20°. 
 
El sector estudiado del Margen Cantábrico alcanza hasta el Cañón de Avilés. El margen 
continental de este sector, disectado por el Cañón de Avilés y diversos valles no muy acusados, 
presenta una anchura media de 87 km, pudiendo situarse la base, que coincide con el pie del 
talud, sobre los 4800 m a 4700 m. 
 
La plataforma continental, cuyo límite se encuentra sobre los 170 m, es más ancha que en el 
sector anteriormente considerado, pues alcanza los 31 km. La pendiente media entre la costa y 
los 140 m es de 0,7º, profundidad a partir de la que la pendiente media se reduce hasta los 0,1º, 
aplacerándose hasta el límite de la plataforma. Existen varias zonas elevadas, asociadas a altos 
estructurales, destacando el que se aprecia al este de Ribadeo, donde la mitad de la plataforma 
externa corresponde a una elevación de unos 20 m, subparalela al borde. 
 
El talud, del que límite inferior se sitúa sobre los 4700 m de profundidad, tiene una pendiente 
media de 6º, que aumenta hacia el oeste. Es una forma joven, seguramente en vías de erosión, 
donde abundan afloramientos cretácicos. El elemento morfológico más relevante es el Cañón 
de Avilés. Este cañón presenta dirección NO-SE, oblicua a la dirección E-O del talud 
continental. Desde los primeros estudios batimétricos realizados en el Margen Cantábrico 
(Boillot et al., 1979; Deregnaucourt y Boillot, 1982) se relaciona con la continuación en mar de 
la Falla de Ventaniella de dirección N137E (Fig. 1.16). Este cañón submarino se encuentra a 12 
km de la costa y se extiende desde los 128 m de profundidad en el borde de la plataforma hasta 
los 4766 m en la base del talud. Este descenso se produce en una longitud de tan solo 40 km, 
por lo que este cañón es uno de los más profundos a nivel mundial en lo que se refiere en 
términos de relieve neto (Harris y Whiteway, 2011; Nomark y Carson, 2003). Se desconoce el 
momento de su formación, pero sin duda existe una desproporción desconcertante entre las 
dimensiones del cañón y el tamaño de la Ría de Avilés, lo que apoya la idea de que el origen del 
cañón se deba a causas tectónicas. Estudios recientes (Fernández-Viejo et al., 2014) establece 
que a partir de un análisis geomorfológico de las redes hidrográficas del área se confirma que el 
Estuario de Avilés no tiene entidad para desarrollar un cañón de las dimensiones que tiene el 
Cañón de Avilés, por lo que relaciona su origen bien con procesos tectónicos, bien con la 
actividad del Rio Nalón, uno de los más grandes e importantes de la cornisa cantábrica, cuya 
recorrido anterior, antes de su captura actual, discurrió subparalelo a la traza de la Falla de 
Ventaniella en la zona emergida. Continuos levantamientos de la Cordillera Cantábrica desde 
el Eoceno favorecieron el encajamiento y dimensiones del cañón. 
 
 




1.3.2.1. Margen Continental de Galicia 
 
La caracterización estratigráfica en el Margen Continental de Galicia ha sido llevada a cabo por 
numerosos autores a partir de la información obtenida de los sondeos profundos en el marco 
del Deep Sea Drilling Program (DSDP Leg 47) (Sibuet y Ryan, 1979) y del Ocean Drilling 
Project (ODP, Leg 103) (Boillot et al., 1987; Mauffret y Montadert, 1988), así como del análisis 
de estratigrafía sísmica en base a perfiles sísmicos multicanal (Mauffret y Montadert, 1988; 




Figura 1.18. Localización de los sondeos ODP y DSDP de los márgenes de Galicia y Cantábrico. Extraído 
de http://www.iodp.org/borehole-map. 
 
El relleno sedimentario en este margen alcanza un espesor de unos 4 km por encima del 
basamento (Boillot y Malod, 1988) y está formado por materiales de edad comprendida entre el 
Oxfordiense y el Cuaternario (Mauffret y Montadert, 1988; Murillas et al., 1990; Ercilla et al., 
2008). Se han identificado 7 unidades sísmicas principales que se agrupan en 3 grupos según su 
momento de depósito durante la evolución del margen (Figs. 1.19 y 1.20): unidades pre-rift 
(unidades 7 y 6) de edad Oxfordiense a Berriasiense, unidades sin-rift (unidades 5 y 4) de edad 
Valanginiense a Aptiense y unidades post-rift (unidades 3, 2 y 1) de edad Albiense a Cuaternario 
(Mauffret y Montadert, 1988; Murillas et al., 1990; Ercilla et al., 2004, 2008). 
 
Las facies sísmicas de estas 7 secuencias identificadas en el margen muestran un claro dominio 
de procesos tanto erosivos como gravitacionales (Ercilla et al., 2004, 2008; Hernández-Molina et 
al., 2008b). 






Figura 1.19. Perfiles de sísmica multicanal donde se diferencian las 3 secuencias donde se agrupan las 7 
unidades sísmicas diferenciadas en este margen (tomado de Murillas et al., 1990). 
 
1.3.2.1.1. Eoceno Medio-Cuaternario (Unidad 1) 
 
Los materiales de esta secuencia alcanzan un espesor considerable en algunas zonas del margen 
(hasta 1 s Tiempo Doble, TD), de manera que se ha subdividido en 3 subunidades: 1A, 1B y 
1C.  
 
La subunidad 1A, de edad Cuaternario-Plioceno, presenta un espesor constante, entre 40 ms y 
60 ms TD. Se caracteriza por presentar reflectores continuos, paralelos y bien estratificados 
(Murillas et al., 1990), afectados localmente por fallas. La base de esta serie está formada por 
secuencias turbidíticas intercaladas con niveles hemipelágicos y depósitos de debris flow del 
Pleistoceno, sobre la que se apoyan depósitos pelágicos y hemipelágicos del Holoceno (Ercilla et 
al., 2004; Alonso et al., 2008; Hernández-Molina et al., 2008b). 
 
La subunidad 1B, de edad Plioceno-Mioceno, es ligeramente más transparente que la subunidad 
anterior (Sangree y Widmier, 1977; Murillas et al., 1990) y presenta un espesor que varía entre 
70 ms y 170 ms TD. Los reflectores presentan una configuración progradante oblicua (Sangree 
y Widmier, 1977), de manera que se encuentran erosionados por la unidad suprayacente y 
solapantes con la infrayacente. Son depósitos turbidíticos y pelágicos constituidos por limos, 
margas y arcillas (Boillot et al., 1987). 
 
La subunidad 1C, de edad Mioceno-Eoceno medio, alcanza espesores que varían entre 400 ms y 
650 ms TD y está formada por depósitos turbidíticos. Se trata de una secuencia semi-
transparente con reflectores bien estratificados que se ven afectados por fallas y pliegues de gran 
amplitud (Ercilla et al., 2004). Son depósitos pelágicos compuestos por arcillas rojizas y 
marrones (Boillot et al., 1987). 
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1.3.2.1.2. Campaniense a Eoceno Medio (Unidad 2)  
 
Esta unidad se encuentra separada de la anterior por una clara discordancia erosiva (Murillas et 
al., 1990). Esta discordancia está afectada por incisiones profundas que pueden alcanzar los 500 
ms TD en algunas zonas del talud inferior del margen (Sangree y Widmier, 1977; Murillas et al., 
1990).  
 
Esta secuencia se caracteriza por presentar reflectores continuos, bien estratificados y de elevada 
amplitud (Ercilla et al., 2004). Muestra un espesor constante en torno a 200 ms TD, aunque en 
algunas zonas del talud inferior puede disminuir e incluso puede llegar a desaparecer (Murillas 
et al., 1990). Está formada por depósitos pelágicos constituidos por lutitas rojas y calcáreas ricas 
en nanofósiles (Boillot et al., 1987; Mauffret y Montadert, 1988). 
 
1.3.2.1.3. Albiense a Campaniense (Unidad 3) 
 
Una importante discontinuidad estratigráfica separa los depósitos pelágicos de la unidad 2 de 
las margas negras de edad Albiense que constituyen esta unidad. Los resultados del DSDP Site 
398 atribuyen esta discontinuidad a cambios en la circulación profunda del Atlántico Norte 
desde 97,5 a 84 Ma (Sibuet et al., 1979). El espesor de esta unidad en el sondeo 641 del Leg 103 
(ODP) es de aproximadamente 150 m.  
 
Tanto el espesor de esta unidad como sus facies sísmicas son muy variables a lo largo de todo el 
margen, pudiendo pasar de reflectores bien estratificados y de elevada amplitud a facies 
transparentes, como ocurre en algunas zonas de la  Cuenca Interior (Murillas et al., 1990). Esta 
unidad es discordante con las unidades supra- e infrayacentes. Los materiales de esta unidad se 
disponen en onlap con los sedimentos de la unidad anterior, esto indica la ausencia de 
deformación en el depósito de estos materiales (Murillas et al., 1990). 
 
1.3.2.1.4. Hauteriviense a Aptiense Superior (Unidad 4) 
 
Esta unidad está constituida por los depósitos sin-rift (Sibuet et al., 1979; Boillot et al., 1987). En 
los perfiles de sísmica multicana, el límite superior de esta secuencia corresponde a una fuerte 
reflexión, la discordancia de breakup (Murillas et al., 1990). 
 
Esta unidad tiene un espesor variable, entre 75 m (Leg 103-640) y 105 m (Leg 103-638), y se 
caracteriza por presentar facies sísmicas transparentes. Los materiales de esta serie consisten en 
depósitos turbidíticos arenosos y margosos con depósitos de deslizamiento que hacia techo 
pasan a sedimentos pelágicos y hemipelágios (Boillot et al., 1987; Ercilla et al., 2004). 
 
1.3.2.1.5. Valanginiense (Unidad 5) 
 
Esta unidad se define en el sector suroccidental del Banco de Galicia como una secuencia sin-rift 
(Mauffret y Montadert, 1987) constituida por depósitos turbidíticos de areniscas y lutitas de 
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edad Valanginiense (Boillot et al., 1987). En algunas zonas de la  Cuenca Interior esta unidad se 
encuentra rellenando la parte inferior de los grabens y semigrabens (Murillas et al., 1990). Los 
límites con la unidad superior e inferior son discordantes (Murillas et al., 1990).  
 
Se caracteriza por tener un espesor variable, entre 50 m (Leg 103-639) y 260 m (Leg 103-638), así 
como sus facies sísmicas que pueden variar desde transparentes a reflectores de elevada 
amplitud y baja frecuencia (Murillas et al., 1990). En algunas zonas, al pie de las fallas que 
limitan las fosas, se identifican cuñas de depósitos caóticos que se han interpretado como 
movimientos en masa coetáneos a la unidad 5 (Murillas et al., 1990).  
 
1.3.2.1.6. Titoniense a Berriasiense (Unidad 6)  
 
Esta secuencia se localiza en la parte superior de los altos y fosas. Ha sido caracterizada por 
Mauffret y Montadert (1987) como reflectores de alta amplitud, baja frecuencia y moderada 
continuidad lateral, correspondientes a facies de plataforma carbonatada del Jurásico superior. 
Esta secuencia está formada por calizas con intercalaciones locales de arenas y dolomías, con un 
espesor de aproximadamente 150 m (Leg 103-639) (Boillot et al., 1987; Boillot y Malod, 1988). 
En algunas zonas de la Cuenca Interior los reflectores de esta unidad se ven afectados por fallas 
(Murillas et al., 1990). 
 
1.3.2.1.7. Oxfordiense a Kimmeridgiense (Unidad 7) 
 
Esta unidad, que se encuentra situada por debajo de la unidad 6 y ha sido identificada por 
Mauffret y Montadert (1987). Se caracteriza por ser caótica y transparente, de edad Jurásico 
superior y depositada durante la fase de rifting del margen (Murillas et al., 1990). Esta unidad 
está constituida por calizas grises, margas y algún nivel arenoso con un espesor de 
aproximadamente 95 m (Leg 103-639) (Boillot et al., 1987). 
 
1.3.2.2. Margen Continental Cantábrico 
 
La estratigrafía de los sedimentos que cubren los fondos oceánicos del sector occidental del 
Margen Cantábrico se han determinado a partir del análisis de perfiles de sísmica de reflexión 
(Sibuet et al., 1971), que muestran una superposición regular de unidades cuya edad es 
conocida por correlación con los sondeos que alcanzaron el basamento oceánico (Laughton y 
Berggren, 1971; Laughton et al., 1972). 
 
Los primeros sedimentos que cubren la corteza oceánica son de edad Aptiense superior a 
Cenomaniense basal; así se ha establecido que la acreción de corteza oceánica tuvo lugar entre 
el Aptiense superior (110 Ma) y el Cretácico terminal (65 Ma). Los sondeos profundos 118 y 
119 del DSDP (Deep Sea Drilling Project, Leg 12) (Laughton y Berggren, 1971; Laughton et al., 
1972) realizados en la parte occidental del Golfo de Vizcaya (Figs. 1.18 y 1.21), permitieron 
datar los sedimentos cenozoicos y sirven de referencia temporal para las líneas de sísmica de la 
llanura abisal. Los materiales cenozoicos reposan sobre basaltos y tienen una potencia de 761 m 
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en el sondeo 118, mientras que en el 119 se atravesaron 711 m hasta que el sondeo concluyó 
en niveles del Paleoceno superior. La serie sedimentaria está compuesta por sedimentos 
pelágicos (arcillas rojas eocenas) y turbiditas más o menos arenosas de edad Paleoceno a 
Pleistoceno. Destaca la presencia de un hiato sedimentario entre el Eoceno medio y el Mioceno 
inferior en el sondeo 118, y entre el Eoceno medio y el Mioceno inferior en el sondeo 119. 
Basándose en los datos de ambos sondeos y de dos líneas sísmicas que los atraviesan, Sibuet et 




Figura 1.21. a) Perfil sísmico a través del sondeo DSDP 118 con el Terciario interpretado (Según Sibuet et 
al., 1971). b) Columna estratigráfica de los sondeos DSDP 118 y 119 (Según Laughton et al., 1971 en 
Álvarez-Marrón et al., 1997). Extraído de Gallastegui (2000). 
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– Formación A: Eminentemente, turbidítica de edad Mioceno superior a reciente, cuya base 
se localiza en un fuerte reflector. 
 
– Formación B: Nivel concordante y similar al anterior, cuyo límite inferior es la base del 
Mioceno basal (21 Ma). Como se ve en la Figura 1.21.A, hacia el este se apoya 
directamente en un relieve sobre el que más al este reposa directamente la Formación A. 
 
– Formación C: Compuesta de turbiditas que reposan discordantemente sobre la formación 
D. La ausencia de discordancia con B sugiere una continuidad en la sedimentación. La 
base corresponde al Oligoceno basal (36 Ma), por comparación con el sondeo 119, ya que 
se acuña al este y no es cortada por el sondeo. 
 
– Formación D: Tiene unas características diferentes al resto de formaciones que sugieren 
que ha estado afectada por movimientos, posiblemente verticales, del basamento. Su 
contacto con el basamento es discordante y las capas parecen cubrir paleorelieves del 
mismo. Se le atribuye una edad Eoceno inferior aunque en su base podría haber niveles 
del Cretácico medio. 
 
Por otro lado, Iglesias (2009) realiza un análisis de estratigrafía sísmica de alta resolución del 
Margen Cantábrico a partir del análisis de perfiles sísmicos de airgun, sparker y TOPAS, y que 
data en base a su correlación con los estudios previos (Fig. 1.22) (Cholet et al., 1968; Debyser et 
al., 1971; Montadert et al., 1971a, b, 1974; Winnock 1971; Vigenaux 1974; Dérégnaucourt y 
Boillot, 1982; Crémer, 1983; Faugères et al., 1998, 2002; Thinon, 1999; Gallastegui et al., 2002; 
Thinon et al., 2002; Bellec, 2003; Pulgar et al., 2004; Gonthier et al., 2006; Ferrer et al., 2008; 
Bellec et al., 2009; entre otros). En este análisis Iglesias (2009) determina que la cobertera 
sedimentaria de este margen se dispone sobre un basamento acústico de forma irregular, y que 
presenta un espesor entre 0,7 y 2 s. Dentro de la cobertera sedimentaria identifica seis 
discontinuidades que se denominan, de más antigua a más moderna, I a VI, que limitan las 
unidades sísmicas principales. Estas unidades son organizadas en megasecuencias y 
mesosecuencias. Establece tres megasecuencias, C, B y A, de más antigua a más modernas, y que 
coinciden con las Formaciones establecidas por Sibuet et al. (1971). Estas megasecuencias son 
limitadas por las discontinuidades erosivas VI, IV y II, respectivamente: 
 
- Oligoceno superior-Aquitaniense (mega-secuencia C). Esta unidad se dispone sobre el basamento 
acústico con un espesor que puede alcanzar los 1,1 ms. Se divide en dos meso-secuencias 
(C2 y C1) que varían en sus características acústicas desde el talud a la llanura abisal. Esta 
unidad presenta un depocentro de unos 0,75 s sobre el ascenso continental que 
disminuye hasta 0,35 s en la llanura abisal. 
 
- Burdigaliense-Serravalliense (megasecuencia B). Esta unidad se dispone sobre la mega-secuencia C 
infrayacente separadas por la discontinuidad IV, donde las facies acústicas muestran 
localmente un carácter erosivo en el talud continental. Mientras que a techo está limitada 
por la discontinuidad II más erosiva en las zonas profundas que en el talud. Presenta un 
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espesor que varía entra 0,1 y 0,5 s. La mega-secuencia B se divide en dos meso-secuencias, B2 




Figura 1.22. Secuencias sísmicas, unidades y sub-unidades del registro sedimentario del Margen 
Continental Cantábrico (Iglesias, 2009). 
 
- Tortoniense-Cuaternario (megasecuencia A). Se dispone sobre la mega-secuencia B infrayacente y 
presenta un espesor de entre 0,2 a 1,2 s. Se divide en dos meso-secuencias, A2 y A1, 
separadas por la discontinuidad I. La meso-secuencia A2 se caracteriza por presentar una 
geometría que varía de tabular a lenticular con un depocentro de 0,3 s. La meso-secuencia 
A1 presenta un espesor medio de 0,2 s. 
 
A partir del estudio de estratigrafía sísmica de muy alta resolución Iglesias (2009) ha podido 
establecer una subdivisión dentro de la mega-secuencia A de diferentes secuencias, unidades y 
subunidades desde el Plioceno inferior hasta el Holoceno (Fig. 1.22). Se distinguen tres 
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secuencias principales en el registro sedimentario: A1c, A1b y A1a. La secuencia A1c está limitada 
por las discontinuidades D11 y D10; la secuencia A1b está limitada por las discontinuidades D10 
y D5; y la secuencia A1a está limitada por la discontinuidad D5 y el fondo marino actual (Fig. 
1.22). 
 
Según los datos bibliográficos, Iglesias (2009) ha podido realizar un encuadre 
cronoestratigráfico de las discontinuidades sísmicas (Fig. 1.22). Así, la discontinuidad D11 
corresponde con la LPR (4,2 Ma); la D10 es la UPR (MIS 100/101; 2,4 Ma); la D9 es la 
discontinuidad QB (1,8 Ma); la D8 es la MIS 48/47 (1,44 Ma); la D7 es la MIS 40 (1,35 Ma); la 
D6 es la MIS 30/31 (1,06 Ma); la D5 es la MPR (MIS 22/21; 0,9-0,92 Ma); la D4 es la MIS 
16/15 (650 ka); la D3 es la MIS 13/12 (400 ka); la D2 es la MIS 10/9 (0,4 Ma); y la D1 es la 
MIS 6/5 (135 ka). 
 
El análisis estratigráfico a partir de los perfiles de sísmica de muy alta resolución sólo permite 
determinar a Iglesias (2009) la presencia de las unidades U3, U2 y U1 (Pleistoceno medio-




Figura 1.23. Correlación de registros sísmicos de alta resolución de cuatro zonas del Margen Continental 
Cantábrico (Iglesias, 2009). 
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- Unidad U3. Unidad semitransparente con una respuesta acústica débil que localmente 
puede mostrar facies estratificadas. Presenta una geometría y espesor variable, pasando de 
tener forma de cuña a tabular o laminar y entre 20 y 35 ms de potencia. Su configuración 
interna es agradacional. El límite superior de esta unidad corresponde a la discontinuidad 
D5, una superficie poco reflectiva que localmente muestra un alto carácter erosivo, el 
límite inferior no ha podido establecerse debido a la ausencia de penetración el sistema 
sísmico.  
 
- Unidad U2. Unidad sísmica caracterizada por la alternancia de capas de diferente respuesta 
acústica. Se observan facies semitransparentes y/o estratificadas de baja reflectividad que 
alternan con rellenos muy estratificados de elevada reflectividad. Presenta una geometría 
tabular y un espesor que oscila entre 25 y 35 ms. Esta unidad está limitada en su base por 
la discontinuidad D5 y a techo por la discontinuidad D3, que se identifica como una 
superficie erosiva y altamente reflectiva. Esta unidad se ha dividido en dos sub-unidades: 
la sub-unidad U2B incluye diferentes capas, con un espesor medio de unos 9 ms, 
caracterizadas por pequeñas zonas de baja reflectividad en su parte inferior y otras más 
finas de alta reflectividad en la parte superior; y la sub-unidad U2A que contiene diferentes 
capas, con un espesor medio de 6 ms, caracterizadas por la alternancia de zonas de alta y 
baja reflectividad de dimensiones similares. 
 
- Unidad U1. Unidad sísmica caracterizada por la alternancia de facies semitransparentes y/o 
estratificadas de respuesta acústica débil y reflectores paralelos de alta reflectividad. 
Presenta una forma de cuña o tabular con un espesor de hasta 40 ms. Está limitada por la 
discontinuidad D3 y la actual superficie del fondo marino. Esta unidad se ha dividido en 
tres sub-unidades: la sub-unidad U1C incluye diferentes capas, con un espesor medio de 
unos 7 ms, que se caracterizan por presentar en su parte inferior facies con una débil 
respuesta acústica y en la parte superior elevada reflectividad; la sub-unidad U1B está 
formada por capas que alternan alta y baja reflectividad con un espesor similar (5 ms); y, 
la sub-unidad U1A, con un espesor medio de 15 ms, se caracteriza por presentar capas con 
una zona muy fina de alta reflectividad en su base y, por encima, una zona de baja 
reflectividad de mayor espesor.  
 
1.3.3. Rasgos estructurales 
 
La formación de las principales estructuras tectónicas existentes es el resultado de diversos 
episodios extensionales durante el Mesozoico y compresivos durante el Cenozoico (Boillot y 
Malod, 1988). El episodio principal de rotura continental sucedió en el Jurásico (Mauffret y 
Montadert, 1987). Esta actividad extensional culminó con la formación y crecimiento de la 
corteza oceánica del Atlántico Norte durante el Cretácico inferior (Srivastava et al., 2000). El 
resultado de esta actividad fue el desarrollo de un conjunto de fallas extensionales y bloques 
basculados así como el emplazamiento de rocas procedentes del manto (peridotitas) (Boillot y 
Malod, 1988). Desde el Cretácico superior al Eoceno superior la apertura del fondo oceánico 
dio lugar a la rotación en sentido antihorario de la Placa Ibérica con respecto a la Euroasiática 
dando lugar a la formación del Golfo de Vizcaya. Finalmente la convergencia de Iberia hacia el 
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norte durante el Cenozoico, debido al empuje de la Placa Africana al sur, dio lugar a la colisión 
de las placas Ibérica y Euroasiática dando lugar a la formación del Orógeno Pirenaico y a la Fosa 
Marginal Nor-Ibérica en el límite de placas. De ese modo, la zona occidental del margen 
continental de Galicia presenta características propias de un margen de tipo pasivo no 
volcánico (Fig. 1.24), resultado de movimientos de distensión relacionados con procesos de 
rifting, mientras que la zona más septentrional y el Margen Cantábrico se caracteriza por 
presentar rasgos propios de un margen activo, resultado de movimientos compresionales 
responsables del levantamiento de los Pirineos.  
 
 
Figura 1.24. Esquema sintético de un margen de tipo pasivo no-volcánico (Ruppel, 1995) 
 
La estructura del sector occidental del Margen de Galicia se caracteriza fundamentalmente por 
la presencia de en fallas normales lístricas con dirección NNO-SSE, que dan lugar a la 
compartimentación del margen en bloques estrechos y elongados de basamento continental, 
basculados con dirección norte e inclinadas hacia el este (Mauffret et al., 1978; Groupe Galice, 
1979; Boillot, 1986). Estas fallas NNO-SSE se encuentran segmentadas por fallas de dirección 
NE-SO al oeste del margen, mientras que en la zona septentrional el margen se encuentra 
controlado por fallas hercínicas de dirección NO-SE intersectadas por fallas NE-SO así como E-
O, resultado de la subducción de la corteza oceánica bajo la continental (Boillot et al., 1974; 
Arthaud y Matte, 1975; Sibuet et al., 1987) (Fig. 1.25). Las fallas normales lístricas, se hunden 
hacia el oeste y presentan gran continuidad, más de 50 km, según una dirección N-S. Bajo estos 
bloques es posible identificar un reflector de gran amplitud al que se ha denominado “reflector 
S” (Reston, 1996; Reston et al., 1996). Este reflector se localiza en el basamento del Margen 
Profundo de Galicia a una profundidad que varía entre 1,6 y 0,6 ms TD (Mauffret y Montadert, 
1987) y desaparece hacia el oeste en el techo de la dorsal peridotítica y no ha vuelto a ser 
identificado más allá de ésta. Ha sido interpretado como un límite dúctil-frágil dentro de la 
corteza continental (De Charpal et al., 1978) y representaría el contacto entre el basamento 
continental y la peridotita serpentinizada (Boillot et al., 1995). De este modo se explicaría el alto 
contraste de impedancia acústica que se observa en los perfiles sísmicos, así como la probable 
naturaleza tectónica del reflector S. de este modo la existencia de serpentina bajo los bloques de 
basamento explicaría el basculamiento y fracturación de los mismos, ya que ambos procesos 
requieren de un nivel de despegue. 
 
La compartimentación del Margen de Galicia en bloques da lugar a la formación de 
depresiones y altos estructurales que caracterizan la fisiografía de la zona y que ya ha sido 
descrita en el apartado 1.3.1. Las unidades fisiográficas pueden ser agrupadas tres grandes 
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dominios que presentan diferente configuración estructural y registro sedimentario: las Zonas 
de Cuencas y Semicuencas, constituidas por las unidades fisiográficas de la Cuenca Interior y el 
Dominio de Semicuencas (Vázquez et al., 2008); las Zonas de Bancos Estructurales, donde 
quedan incluidas las unidades fisiográficas de la Zona Transicional y del Banco de Galicia 
(Vázquez et al., 2008); y la Zona de las Plataforma Marginales. 
 
Las Zonas de Cuencas y Semicuencas están delimitadas por fallas según dos direcciones 
preferentes, NNO-SSE y NO-SE y, en segundo lugar, por fallas transformantes de dirección NE-
SO a ENE-OSO (Murillas et al., 1990) (Fig. 1.25). Esta dirección NE-SO está relacionada con el 
primer periodo expansivo del margen durante el Valangiense. Posteriormente, estas fallas 
fueron reactivadas como fallas normales durante el periodo comprendido entre el 




Figura 1.25. Mapa de estructuras tectónicas del Margen Continental de Galicia extraído del Mapa 
Geológico de España y Portugal a escala 1:1.000.000 (Rodríguez-Fernández et al., 2014). Leyenda: 1: 
Cabalgamiento; 2: Falla Normal; 3: Falla Direccional; 4: Dorsal Peridotítica. 
 
La Zona de Bancos Estructurales está formada por una serie de horst dispuestos según una 
dirección NNO-SSE. Diferentes autores consideran estas estructuras como originadas durante 
el Mesozoico que fueron reactivados y levantados por movimientos compresionales durante el 
Cenozoico (Boillot et al., 1979; Mougenot, 1988). Estos bancos se encuentran cruzados por 
fallas de dirección NE-SO y ENE-OSO (Murillas et al., 1990).  
 
El desarrollo de las plataformas marginales de Castro, Pardo Bazán y Ortegal estaría relacionado 
con procesos tectónicos durante la apertura y expansión del océano Atlántico. El origen de estas 
plataformas se relaciona con fallas normales de dirección NE-SO que han favorecido el 
hundimiento progresivo del margen continental hacia la cuenca (Maestro et al., 2013). 
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Al oeste del Banco de Galicia se identifica en el basamento una dorsal formada por peridotita 
serpentinizada que constituye el límite entre corteza continental y corteza oceánica (Boillot et 
al., 1980; Boillot et al., 1987). Presenta una dirección N-S que se va haciendo NE-SO hacia el 
norte, bordeando el flanco oeste del Banco de Galicia (Fig. 1.25), y constituyendo la base del 
talud continental. La cresta de esta dorsal puede alcanzar los 3 km y una amplitud de hasta 12 
km (Boillot y Malod, 1988). Mauffret y Montadert (1987) observaron que la morfología de la 
dorsal cambia desde presentar un relieve simétrico al sur, a un relieve asimétrico al norte. La 
dorsal peridotítica se ha visto afectada por numerosos eventos tanto estructurales como 
metamórficos que han sido estudiados por numerosos autores (Evans y Girardeau, 1988; 
Girardeau et al., 1988; Kornprobst y Tabit, 1988; Evans y Baltuck, 1988) y que han 
determinado una sucesión de fases donde la peridotita ha ido ascendiendo desde el manto 
hasta la superficie, en el eje de un rift continental completamente desarrollado, sufriendo 
procesos de serpentinización y fracturación de la roca (Boillot y Malod, 1988). Las dataciones 
derivadas de los análisis de 39Ar-40Ar dan a estos materiales una edad de 122 Ma, que 
corresponderían a los últimos estadios de rifting del Margen de Galicia (Féraud et al., 1988). 
 
El sector noroeste y norte de Margen de Galicia y el Margen Cantábrico se caracteriza por la 
existencia de fallas inversas de dirección NE-SO en el sector más occidental, pasan a tener una 
orientación E-O hacia el este. Esta directriz caracteriza la orientación del Margen Cantábrico. 
Estos cabalgamientos son el reflejo de la subducción de la corteza oceánica del Golfo de Vizcaya 
bajo la corteza continental del Margen Ibérico durante el Oligoceno-Mioceno inferior. Este 
proceso de subducción ha generado una banda de deformación que bordea el talud continental 
con pliegues y cabalgamientos, con una geometría similar a los prismas de acreción tectónica, y 
que ha sido descrita como tal en otras secciones de este margen (Álvarez Marrón et al., 1996, 
1997; Gallastegui et al., 2002). Esta banda de deformación se extiende en algunas zonas hasta 
unos 50-90 km al norte del talud, casi hasta el centro del golfo, donde pasa a una secuencia 
indeformada con una geometría de cuña muy marcada, donde las capas se adelgazan muy 
rápidamente hacia el norte situándose en onlap sobre la secuencia pretectónica (Fig. 1.25). El 
frente cabalgante es segmentado y trasladado por la reactivación bajo un campo compresivo de 
dirección N-S, de fallas direccionales de orientación NO-SE y NO-SE, que se desarrollaron 
durante los procesos tectónico tardivariscos (Arthaud y Matte, 1975). Una de las fallas 
transcurrentes más importantes en este sector es la Falla de Ventaniella, cuya prolongación en el 
margen continental controla la localización del Cañón de Avilés (Fig. 1.25). 
 
Aunque en la actualidad es considerado un margen pasivo, la actividad tectónica continúa hasta 
nuestro días como pone de manifiesto la elevación episódica de las rasas costeras (Flor, 1983; 
Mary, 1983; Álvarez-Marrón et al., 2008) y la presencia de fallas inversas en los materiales 
cuaternarios situados sobre las rasas (Gutierrez-Claverol et al., 2006). 
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1.3.4. Evolución geodinámica y sedimentaria  
 
La morfología, estructura y secuencia sedimentaria del noroeste de Iberia es fundamentalmente 
debida a su evolución tectónica, caracterizada por varios episodios extensionales y compresivos 
durante el Mesozoico y Cenozoico.  
 
Durante el Mesozoico tuvieron lugar diversas etapas de extensión de la corteza continental del 
margen (Fig. 1.26.A). El principal episodio expansivo tuvo lugar entre el Berriasiense y Aptiense 
superior, cuyo resultado fue el desarrollo de fallas normales y bloques basculados, así como el 
emplazamiento de rocas peridotíticas desde el manto superior (Boillot y Malod, 1988) (Fig. 
1.26.B). Posteriormente, la apertura del fondo oceánico dio lugar a la rotación en sentido 
antihorario de la Placa Ibérica con respecto a la Placa Euroasiática dando lugar a la formación 
del Golfo de Vizcaya (Le Pichon et al., 1971a; Olivet et al., 1984). Este margen se comportó 
como un margen pasivo hasta el comienzo del Cenozoico donde se convirtió en un margen 
activo (Grimaud et al., 1982). Durante el Cretácico superior-Eoceno superior la convergencia de 
Iberia hacia el norte, debido al empuje de la Placa Africana al sur, dio lugar a la colisión de las 
placas Ibérica y Euroasiática provocando la formación del Orógeno Pirenaico y la Fosa Marginal 




Durante el Mesozoico se producen dos episodios extensionales que han afectado a la evolución 
de los márgenes continentales del Atlántico Norte, durante el Triásico superior-Jurásico inferior 
y Jurásico superior-Cretácico inferior (Masson y Miles, 1984) (Figs 1.26.A y B). En el margen 
occidental de la Península Ibérica estos dos episodios han quedado claramente registrados en la 
Cuenca Lusitana (Wilson et al., 1990), mientras que las fallas extensionales identificadas en el 
margen profundo de Galicia, en la parte suroccidental del Banco de Galicia, tienen su origen 
en el Cretácico inferior (Boillot et al., 1987). 
 
1.3.4.1.1. Triásico-Jurásico superior 
 
Durante este intervalo de tiempo no hay evidencias de una etapa de extensional en el Margen  
de Galicia, aunque si se han identificado ciertos rasgos estructurales, como procesos diapíricos  
en la Cuenca Interior que han hecho que algunos autores la consideren la extensión hacia el 
norte de la Cuenca Lusitana (Boillot et al., 1979; Montenat et al., 1988), originada por los 
procesos de rifting durante este periodo (Wilson, 1979; Wilson et al., 1990). Durante el 
Oxfordiense-Kimmerdigiense tiene lugar un importante episodio extensional que afecta a la 
Cuenca Lusitana (Wilson, 1979; Guery et al., 1986) (Fig. 1.26.A) que da lugar a la acumulación 
de una importante serie sintectónica en este sector (Wilson et al., 1990). 
 
Se han identificado en el sector suroccidental del Banco de Galicia un nivel rico en óxidos de 
hierro que revela un periodo durante el Jurásico superior en el que tuvo lugar una emersión  
 




Figura 1.26. Esquemas de la evolución tectónica de la Península Ibérica durante A) el Jurásico superior; 
B) el Aptiense-Albiense (Cretácico inferior); C) el Cenomaniense (Cretácico Superior); y D) el Eoceno. 
Modificado de Decourt et al., 2000. 
 
local de esta zona del margen (Comas et al., 1988) (Fig. 1.26.A). Esta etapa de somerización es 
anterior al depósito de una secuencia sedimentaria de calizas de ambiente somero de edad 
Titoniense-Berriasiense (Dupleuble et al., 1987; Comas et al., 1988; Jansa et al., 1988; Moullade 
et al., 1988). 
 
1.3.4.1.2. Jurásico superior-Cretácico inferior 
 
Durante el Berriasiense-Valanginiense la expansión del fondo oceánico del Atlántico Norte 
migra hacia el norte, detectándose los primeros estadios extensionales en el Margen de Galicia. 
Este evento tectónico es el responsable de la configuración actual de la Cuenca Interior 
(Murillas et al., 1990) (Fig. 1.26.B). Durante este intervalo de tiempo se produce el depósito de 
margas y margocalizas con calpionellas, nanofósiles y foraminíferos bentónicos indicativos de 
un ámbito de plataforma externa o epibatial, testificando la rápida subsidencia de la plataforma 
carbonática titónica precedente (Comas et al., 1986). 
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En el intervalo de tiempo del Hauteriviense-Aptiense el margen sufre un importante episodio 
de fracturación que provoca una acentuación en la inclinación de los bloques en dirección N-S 
(Murillas et al., 1990). Como respuesta a estos procesos tectónicos tiene lugar el depósito de 
materiales turbidíticos siliciclásticos, constituidos por alternancia de areniscas, arenas y arcillas 
ricas en restos de plantas (Comas et al., 1986). El cambio en la dirección de algunas estructuras 
durante este periodo, que pasan de una dirección NE-SO a NO-SE, puede explicarse según 
Boillot et al. (1995) por el cambio del movimiento relativo de Iberia con respecto a la Placa 
Norte-América. 
 
Finalmente, durante el Aptiense-Albiense comienzan las primeras fases de expansión del fondo 
oceánico en este sector del Atlántico Norte, con el inicio de la acreción oceánica, que separa 
Iberia de Norteamérica y queda configurado el margen pasivo (Montadert et al., 1979) (Fig. 
1.26.B). El comienzo de este estadio se registra en los perfiles sísmicos por un prominente 
reflector y por la existencia de discordancias locales (breakup unconformity) (Comas et al., 1986; 
Murillas et al., 1990). Durante esta etapa tuvo lugar un intenso aporte sedimentario en el 
margen constituido por calizas arcillosas bioturbadas, margas laminadas y arcillas oscuras, 
incluyendo lechos turbidíticos finos y niveles de slump y debris flow. Estos materiales son 
depósitos acumulados en aguas profundas, probablemente bajo el nivel de compensación de la  
calcita (Comas et al., 1986). Sobre esta secuencia se depositan unas margas negras (black shales) 
de edad Albiense (Boillot y Malod, 1988). El elevado aporte sedimentario que se observa 
durante este periodo es consecuencia del comienzo de una subsidencia regional del margen 
(Rehault y Mauffret, 1979). 
 
Desde ese momento, la Placa Ibérica se movió independientemente del resto de Europa con un 
sentido antihorario hacia el sudeste, arrastrada por África en su movimiento hacia el este 
(Malod y Mauffret, 1990). Este movimiento antihorario produjo la apertura del Golfo de 
Vizcaya y la generación de corteza oceánica en su fondo, con la separación de los márgenes 
continentales Cantábrico (Iberia) y Armoricano (Eurasia) (Fig. 1.26.B). Ambos se comportan 
como márgenes pasivos, mientras que las regiones Vasca y Pirenaica están sometidas a un 
régimen de desagarre a lo largo de la Zona de Transformante Noribérica (Boillot y Malod, 1988) 
y los Pirineos orientales a compresión. La apertura del Golfo de Vizcaya es diacrónica y se 
produce de oeste a este. En su parte occidental es poco posterior a la anomalía M0 (Aptiense 
inferior), en la parte central la apertura es Aptiense superior (Montadert et al., 1979; 
Derégnaucourt y Boillot, 1982; Malod et al., 1982) y en el sector oriental es Albiense inferior 
(Malod y Mauffret, 1990). Sibuet y Collete (1991) estiman el valor de la rotación de la anomalía 
M0 hasta 34º, lo cual está de acuerdo con los datos paleomagnéticos que dan una rotación de 
35º-40º desde el Pérmico (Van der Voo y Zijderveld, 1971). Durante esta etapa el Margen 
Cantábrico se estructuró en fosas y semifosas producidas por el basculamiento de bloques 
corticales decakilométricos a lo largo de fallas lístricas donde se depositaron materiales calcáreos 
y dolomíticos de plataforma en estrechas fosas, que finalmente, a medida que iba progresando 
la profundización de la cuenca, eran fosilizados por turbíditas arcillosas, areniscas y calizas del 
Aptiense-Cenomaniense (Derégnaucourt y Boillot, 1982). 
1. Introducción                                                                                                                             Tesis Doctoral, G. Jané, UAM, 2015 
 47 
1.3.4.1.3. Cretácico superior 
 
Durante el Cretácico superior progresan los procesos de expansión en el Margen de Galicia, 
situándose el fondo oceánico por debajo del nivel de compensación de la calcita, por lo que se 
mantiene el depósito de facies arcillosas pobres en carbonatos, con niveles ricos en materia 
orgánica y esporádicas turbiditas distales (Comas et al., 1986). La sedimentación en esta zona 
fue escasa, lenta o condensada (Comas et al., 1986). 
 
La expansión oceánica en el Golfo de Vizcaya terminó al comienzo del Campaniense a medida 
que la dorsal Centro-Atlántica progresaba hacia el norte provocando la separación de 
Groenlandia y la Península de Labrador (Ziegler, 1989) (Fig. 1.26.C). El cese de apertura se 
produjo hace casi 80 Ma, entre la anomalía 31 (Roest y Srivastava, 1991) o la anomalía 33 
(Sibuet y Collete, 1991, 1993), y parece estar relacionado con la anexión de las placas de África 
e Iberia, en algún momento antes de la anomalía 34 (84 Ma), y el movimiento de África hacia el 
norte que da fin al régimen distensivo Mesozoico en Iberia. Durante el Cretácico superior 
predominan en el Margen Cantábrico depósitos de arcillas, margas y calizas pelágicas 




La colisión de las placas Iberica y Euroasiática originó el paso de un margen pasivo a un margen 
de tipo activo con la subducción de la litosfera oceánica del Golfo de Vizcaya bajo el margen 
Nor-Ibérico (Boillot y Malod, 1988). Como resultado el margen noroccidental de la Península 
Ibérica se vio fuertemente afectado por varias etapas de deformación (Sibuet y Le Pichon, 1971; 
Grimaud et al., 1982; Boillot y Malod, 1988), dando lugar a la formación del Orógeno 




En el sector occidental del Margen de Galicia se han identificado evidencias de la compresión 
relacionada con el desplazamiento de Iberia hacia el norte durante el Paleoceno-Eoceno, que 
dio lugar a una reactivación generalizada de las estructuras del margen, provocando el 
levantamiento de antiguos altos del basamento, como el Banco de Galicia, y acentuando las 
zonas deprimidas, como la  Cuenca Interior, que caracterizan actualmente la fisiografía de este 
margen (Boillot et al., 1979; Mougenot et al., 1984) (Fig. 1.17.D). Además, en los perfiles 
sísmicos existentes de este sector se ha observado la existencia de fallas y pliegues de elevada 
amplitud que se encuentran deformando la cobertera sedimentaria (Murillas et al., 1990). 
Como resultado de esta actividad tectónica se produjo un aumento de aporte sedimentario de 
origen detrítico al margen (Rehault y Mauffret, 1979).  
 
En el Margen Cantábrico, el sector septentrional de la Fosa Marginal Nor-Ibérica quedó oculto 
bajo una secuencia de materiales de esta edad depositados durante el proceso de subducción de 
la litosfera (Derégnaucourt y Boillot, 1982a y b). Mientras, el sector meridional, a lo largo del 
talud al norte del margen, se caracteriza por una franja de sedimentos deformados, afectados 
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por fallas y pliegues de gran amplitud, de edad pre-Oligoceno (Montadert et al., 1971), que se ha 





Durante el Mioceno, tuvieron lugar eventos tectónicos de menor intensidad, como la 
reactivación de fallas preexistentes. Muchos autores (Groupe Galice, 1979; Mauffret y 
Montadert, 1987; Mougenot, 1988) han propuesto diferentes etapas de deformación del 
margen durante este periodo. Los datos sísmicos existentes ofrecen información acerca de la 
actividad tectónica que ha tenido lugar en el margen a lo largo de este periodo, sin embargo, 
resulta difícil precisar la edad (Murillas et al., 1990). Se observan fallas y pliegues que afectan a 
la cobertera sedimentaria más reciente lo que revela que la actividad tectónica ha perdurado 
hasta épocas recientes. 
 
La sedimentación está controlada, principalmente, por las corrientes oceánicas cuya acción se 
intensifica a lo largo del talud continental del margen (Groupe Galice, 1979). Esto da lugar al 
depósito de material turbidítico y debris flow durante el Pleistoceno sobre los que se apoyan 
depósitos pelágicos y hemipelágicos del Holoceno (Ercilla et al., 2004; Alonso et al., 2008; 




El noroeste de la Península Ibérica presenta en la actualidad una sismicidad baja a moderada en 
el contexto sismotectónico general de la región euromediterránea. Los sismos se distribuyen 
fundamentalmente a lo largo de estructuras de orientación NE-SO y NO-SE (Giner et al., 1999; 
López-Fernández et al., 2002) (Fig. 1.27). Entre las zonas donde los eventos sísmicos se alinean 
según una dirección NE-SO caben destacar (López-Fernández et al., 2002): 1) en la provincia de 
Lugo, en concreto en el área delimitada por las localidades de Sarria, Becerrá y Triacastela. La 
mayoría de los hipocentros se localizan a menos de 10 km de profundidad, y la magnitud oscila 
entre 2-3 (Fig. 1.27); y 2) en torno a la Falla de Ventaniella, con varios focos en el Cañón de 
Avilés, la zona de Tarna, Riaño y al norte del Cabo Vidio (Fig. 1.27). Son sismos localizados 
entre los 10 y 20 km de profundidad y con magnitudes que alcanzan valores superiores a 3 en el 
Cañón de Avilés y entre 1,8 y 3 en el sector más meridional (Fig. 1.27). Los eventos sísmicos 
que se alinean en dirección NO-SE se localizan fundamentalmente al norte de Estaca de Bares y 
el Cabo Ortegal, donde se han determinado un destacable número de sismos cuyo foco se sitúa 
en torno a los 15 km de profundidad, y con magnitudes siempre superiores a 3 (Fig. 1.27) 
(López-Fernández et al., 2002). A partir del análisis de los mecanismos focales de los terremotos 
se ha conseguido establecer las características del tensor de esfuerzos activo, así como las 
orientaciones de las fallas que es capaz de activar, indicando la continuidad del proceso de 
deformación hasta el presente, con una dirección de esfuerzo máximo NO-SE (Ribeiro et al., 
1996; Herraiz et al., 2000; González-Casado y Giner, 2000) (Fig. 1.28). 
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Figura 1.27. Actividad sísmica registrada en el noroeste peninsular entre los años 1999-2002 y lineaciones 
tectónicas más relevantes. Extraído de López-Fernández et al. (2004). 
 
López-Fernández et al. (2008) propone una zonación sismotectónica del NO peninsular, 
identificando cinco grandes dominios (Fig. 1.29): 
 
- El Dominio I comprende la parte meridional de Galicia y N de Portugal y correspondiente 
zona de la plataforma. La estructura cortical mantiene una estructura varisca con un 
espesor medio aproximado de 32 km. Se caracteriza por la presencia de importantes 
sistemas de fallas recientes con orientación NNE-SSO y N-S, que además cobijan diversas 
cuencas terciarias (Fig. 1.27). La sismicidad -de baja magnitud y marcadamente superficial- 
se asocia a estas estructuras con orientación preferente N-S y NNE-SSO, con un 
predominio de los movimientos de tipo inverso-direccionales. 
 
- El Dominio II incluye el extremo NO de Galicia. La estructura cortical mantiene unas 
características variscas, con un espesor medio de 26-30 km. Estructuralmente, destaca la 
presencia de fallas recientes NO-SE (N110-140) así como de otros sistemas de estructuras 
de menor entidad en dirección NE-SO (Fig. 1.27). Asociadas a ambos sistemas también 
aparecen numerosas cuencas cenozoicas de diferente entidad (Villalba, As Pontes, etc.). 
La sismicidad dentro de este dominio asociada a las estructuras NO-SE es reducida en 
número de eventos, si bien han sido catalogados instrumentalmente dos terremotos de 
magnitud superior a 4 (Fig. 1.27). 
 
- El Dominio III abarca el cuadrante sureste de Galicia, el suroccidente asturiano y extremo 
noroeste de León. La estructura cortical del mismo es típicamente varisca, con 30-34 km 
de espesor. Este dominio representa la zona de transición entre dos patrones estructurales 
diferentes: las estructuras N-S y NNE-SSO que se prolongan desde el norte de Portugal 
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dan paso a las fallas y cabalgamientos recientes con orientación NE-SO y E-O, más 
características del sector cantábrico (Fig. 1.27). La mayor parte de la sismicidad actual del 
noroeste peninsular se concentra en este dominio, principalmente generada en el foco 
situado al suroeste de Becerreá (Lugo). En general, la actividad es muy superficial (< 10-12 
km) y de baja a moderada magnitud. Las estructuras con orientación NNE-SSO y su 




Figura 1.28. Mecanismos focales y trayectoria del máximo esfuerzo horizontal calculado a partir del 
método de inversión de esfuerzos. Modificada de De Vicente et al., 2004. 
 
- El Dominio IV se extiende por el margen cantábrico. La estructura cortical es marcadamente 
alpina y se caracteriza por un fuerte engrosamiento (hasta 46-48 km) a la altura de la 
Cordillera Cantábrica y en la parte oriental de la Cuenca Vasco-Cantábrica. La sismicidad 
aparece esencialmente relacionada con las estructuras recientes NO-SE en la plataforma, 
mientras que en tierra parece estar controlada por el rejuego de estructuras variscas 
previas (reapretamiento de pliegues, activación de estructuras E-O, etc.) (Fig. 1.27). Hacia 
el oeste de la Falla de Ventaniella se produce una marcada disminución de la actividad, 
mínima al sur del dominio (borde septentrional de la Cuenca del Duero) (Fig. 1.27). La 
profundidad de los focos alcanza los 20 km, lo que indica la existencia de fracturas que 
afectan a una parte importante de la corteza. Los mecanismos focales indican régimen 
compresivo general resuelto mediante movimientos actuales que oscilan entre una 
componente mayoritaria de desgarre e inversa. 
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Figura 1.29. Zonación sismotectónica del NO de la Península Ibérica. Mecanismos focales tomados de 
Herraiz et al. (2000), Rueda y Mezcua (2001) y de López-Fernández et al. (2004). Extraído de López-
Fernández et al. (2008). 
 
- El Dominio V comprende el sector noroeste de la Cuenca del Duero quedando abierto hacia 
las zonas oriental y meridional. Su estructura cortical muestra una signatura típicamente 
varisca. Se trata de un dominio prácticamente asísmico, que únicamente muestra 
actividad en sus bordes, probablemente relacionada con estructuras alpinas con 
orientación E-O en el borde sur de la Cordillera Cantábrica y NNE-SSO en el límite 
occidental del dominio (Fig. 1.27). 
 
Teniendo en cuenta la geometría, orientación, cinemática y longitud de las fallas que 
potencialmente se puede reactivar bajo el campo de esfuerzos actual y pueden generar un sismo, 
Martín-González et al. (2010) realiza una primera aproximación de las magnitudes máximas 
esperables siguiendo las relaciones empíricas de Wells y Coppersmith (1994). Según estas, la 
magnitud máxima para las fallas de desgarre de dirección NE-SO estaría entre 6,2-6,8, las fallas 
NO-SE, que actuarían como normales, presentarían una magnitud máxima de 6,3, y por 
último, los cabalgamientos de dirección NE-SO producirían eventos sísmicos con magnitudes 
máximas de 6,1. 
 
1.4. LA SEDIMENTACIÓN CLÁSTICA MARINA PROFUNDA 
 
Los sedimentos clásticos marinos profundos presentan una amplia distribución en las actuales 
cuencas oceánicas. El conocimiento de los medios profundos ha sido importante, no sólo para 
la localización de recursos, sino para una mayor comprensión del medio marino como un 
medio dinámico en el que una gran cantidad de procesos están interrelacionados. La 
sedimentación marina profunda está producida por la acción combinada de procesos 
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transversales descendentes por el talud (downslope) así como por la acción de procesos 
longitudinales al talud (alongslope) relacionados con las corrientes de fondo (Pickering et al., 
1989; Faugères et al., 1999). 
 
1.4.1. Inestabilidades submarinas 
 
A lo largo de los márgenes continentales tienen lugar fenómenos de inestabilidad sedimentaria 
presentando tamaños que varían desde pocos metros a varios kilómetros, aunque es el talud 
continental el que concentra el mayor número de estas inestabilidades debido a que en esta 
zona la pendiente es mayor y, por tanto, la fuerza de la gravedad va a ejercer un papel más 
significativo. Estas inestabilidades submarinas van a condicionar tanto la morfología como la 
estratigrafía de los fondos marinos ya que intervienen en el transporte de sedimentos desde las 
zonas someras hasta las zonas profundas, con la gravedad como principal mecanismo de 
transporte (Casas, 2005).  
 
Son muchos los factores que se han identificado como precursores de las inestabilidades 
sedimentarias submarinas, los más importantes son: altas tasas de sedimentación; presencia de 
gas o hidratos de gas en el sedimento; erosión; actividad tectónica; terremotos; olas de 
tormenta; actividad volcánica y la actividad antrópica (Casas et al., 2015). De manera que será 
necesaria la integración de numerosos datos para tener un conocimiento global de estos 
movimientos en masa.  
 
Las inestabilidades submarinas son muy abundantes en todos los márgenes de ibéricos (Baraza 
et al., 1990; 1992; Casas et al., 2003b; Droz et al., 2006; Urgeles et al., 2006; Lastras et al., 2007; 
Camerlengi et al., 2009; Alonso et al., 2014; entre otros). Recientemente, Casas et al. (2015) han 
llevado a cabo una recopilación de estas inestabilidades existentes alrededor de Iberia, donde la 
mayoría han sido genéricamente identificados como depósitos de transporte de masa, aunque 
flujos de derrubios y deslizamientos son muy comunes.  
 
Existe una relación importante entre la actividad tectónica y las inestabilidades submarinas 
principalmente en el margen Atlántico (Casas et al., 2015). En otras áreas de Iberia, donde la 
actividad tectónica no tiene un papel tan importante, las inestabilidades estarán determinadas 
por otros factores como la compactación diferencial, altas tasas de sedimentación o presencia de 
gas libre en los sedimentos. También se han observado procesos de inestabilidad asociados a 
sistemas deposicionales contorníticos, relacionados tanto a los procesos erosivos producidos por 
las corrientes de fondo como a la configuración y características de los depósitos (Larberg y 
Camerlenghi, 2008). 
Existen diferentes tipos de inestabilidades sedimentarias (Locat y Lee, 2000). Las clasificaciones 
de éstas se hacen teniendo en cuenta el comportamiento del flujo, el comportamiento mecánico 
(reología), la concentración o cambio longitudinal de los depósitos (Mulder, 2011). Los 
términos movimiento en masa, transporte en masa, inestabilidad sedimentaria o proceso 
gravitacional se consideran sinónimos e incluyen indistintamente todos los tipos existentes. De 
entre los diferentes tipos de movimientos de masa submarinos existentes, los deslizamientos, 
coladas de derrubios y las corrientes de turbidez son quizás los más abundantes y los que 
1. Introducción                                                                                                                             Tesis Doctoral, G. Jané, UAM, 2015 
 53 
transportan volúmenes importantes de sedimento hacia las zonas más profundas de los océanos 
(Masson et al., 1996).  
 
Los deslizamientos se definen como el movimiento de un cuerpo sobre una superficie basal de 
rotura, del que resulta grandes bloques de material coherente, con una deformación interna 
que puede variar de nula a significante (Casas, 2005) (Tabla 1.1). Las coladas de derrubios se 
definen como el movimiento de sólidos granulares, a veces mezclados con pequeñas cantidades 
de agua, en zonas de pendientes bajas, donde el flujo es predominantemente laminar, aunque 
es necesaria una mezcla interna para que se produzca la estructura caótica observada en la 
mayoría de eventos (Casas, 2005) (Tabla 1.1). Otro de los más importantes fenómenos 
gravitacionales observados en los fondos marinos son los flujos turbidíticos. Estos flujos se 
definen como el movimiento de sedimentos donde las partículas se mantienen en suspensión 
debido a un flujo turbulento (Casas et al., 2015) (Tabla 1.1). 
 
 
Tabla 1.1. Inestabilidades sedimentarias más comunes en el medio marino y características de sus 
depósitos. Compilado de Moscardelli et al. (2008) y Casas et al. (2015). 
 
Debido a la falta de información disponible en algunas partes de la zona de estudio, en este 
trabajo se ha simplificado la nomenclatura para estos procesos gravitacionales existiendo dos 
tipos, por transporte en masa y por flujo turbidítico (Tabla 1.1). 
 
1.4.2. Sistemas turbidíticos y canales medio-oceánicos 
 
Los sistemas turbidíticos constituyen depósitos acumulados principalmente al pie de un cañón 
submarino y, por su volumen, representan las acumulaciones clásticas más importantes en los 
ambientes marinos profundos (Alonso y Ercilla, 2000). Además, representan áreas importantes 
para la acumulación de hidrocarburos, por lo que su exploración por parte de las compañías de 
hidrocarburos es importante. Desde que se descubrieron han sido estudiados en los márgenes 
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continentales a lo largo de todo el mundo (Menard 1955; Shepard y Dill, 1966; Nelson, 1976, 
1980; Normark, 1978; Bellaiche et al., 1983; Farre et al., 1983; May et al., 1983; Carson et al., 
1986; Alonso et al., 1991; Bouma y Stone, 2000; Shanmugam, 2000; Stow y Johansson, 2000; 
Mutti et al., 2009; Mulder, 2011). Para describir estas acumulaciones de sedimentos se han 
utilizado expresiones como conos o abanicos submarinos aunque, actualmente, la tendencia es 
utilizar el término de sistemas turbidíticos (Nelson y Kulm, 1973; Damuth y Kumar, 1975; Mutti 
y Normark, 1987, 1991; Normark et al., 1993; Shanmugam, 2000, 2002; Mutti et al., 2009; 
Mulder et al., 2011; García et al., 2015). 
 
La acumulación de estos depósitos está relacionada con una fuente importante de aporte de 
sedimentos y con la ruptura de pendiente de un cañón submarino que frena el transporte 
sedimentario y da lugar al depósito del material en el ambiente distal del margen continental y 
en la cuenca (Alonso y Ercilla, 2000). En general, el origen y desarrollo de los sistemas 
turbidíticos se relaciona con corrientes turbidíticas y otros tipos de flujos gravitacionales (flujos 
de derrubios y flujos granulares) y deslizamientos en masa. Existen varias clasificaciones de los 
sistemas turbidíticos aunque las más utilizadas son aquellas basadas en el tamaño de grano y 
sistemas de área fuente, como la propuesta por Reading y Richards (1994), quienes llegan a 
establecer 12 clases agrupadas en tres categorías (Fig. 1.30).  
 
Un sistema turbidítico está constituido, principalmente, por cinco elementos arquitectónicos: 
elementos erosivos de gran escala, canales y depósitos de canal, depósitos de desbordamiento y 
lóbulos (Fig. 1.30). Los elementos erosivos de gran escala comprenden cañones e inestabilidades 
gravitacionales, siendo los primeros los más representativos. Los cañones representan el área 
fuente interna de los sistemas turbidíticos y transfieren al sistema turbidítico material 
sedimentario de un amplio espectro granulométrico, que varía desde gravas y arenas hasta 
fangos. El transporte de estos sedimentos se efectúa principalmente mediante flujos gravitativos 
de alta densidad y energía. Los canales representan, dentro de un sistema turbidítico, los 
mayores y principales conductos de transporte de sedimento que son originados y/o 
mantenidos por flujos gravitativos, especialmente turbidíticos. Se desarrollan a partir de la 
desembocadura de los cañones y en sus sectores más proximales es donde se localizan los 
canales principales que alimentan al sistema, con dimensiones kilométricas y márgenes o diques 
bien desarrollados. A medida que evoluciona mar adentro, sus dimensiones disminuyen y se 
ramifican evolucionando a canales de carácter distributario. El tipo de sedimento que 
transporta el canal constituye un factor importante en las características geométricas y en los 
atributos erosivos o deposicionales, y condiciona sus dimensiones, sinuosidades, desarrollo de 
diques y migraciones. A pesar de esta gran variabilidad textural que presenta el sedimento que 
circula por el canal, éste representa el área donde preferencialmente se deposita el material más 
grueso, predominando las arenas masivas limpias. Los depósitos de desbordamiento se 
desarrollan a ambos márgenes de los canales, y se forman por desbordamiento del material fino 
que viaja en suspensión en los flujos gravitativos que circulan por el canal. Estos procesos son 
más importantes en los canales proximales donde los diques están más desarrollados, y van 
perdiendo entidad aguas abajo, en los canales distributarios, donde la morfología del depósito 
de desbordamiento es prácticamente plana. En los sistemas turbidíticos modernos los depósitos 
de lóbulo se desarrollan inmediatamente después de canal o canales principales que alimentan 
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al sistema y en general la mayoría de ellos tienen canales distributarios sin diques o muy poco 
desarrollados en sus zonas proximales. Los lóbulos comparten dos características: forma lobular 
y baja topografía. Son áreas deposicionales de gran extensión en comparación con su bajo 
relieve. Los lóbulos son el elemento más prominente en un sistema turbidítico desde el punto 
de vista sedimentológico, porque representan el ambiente donde se depositan los sedimentos 
gruesos (arenas y limos) de mayor espesor y mayor extensión lateral. El dominio de transición 
entre el canal y lóbulo es importante para entender el ambiente deposicional y la distribución 




Figura 1.30. A) Principales elementos arquitectónicos que componen los sistemas turbidíticos modernos. B) 
Distribución general de los elementos arquitectónicos en los dominios fisiográficos, desde la plataforma 
continental hasta la cuenca profunda. Modificado a partir de Normark et al. (1993). Figura tomada de 
García et al. 2015. 
 
La génesis y el carácter de los elementos arquitectónicos reflejan que los sistemas turbidíticos 
resultan de una compleja interacción entre factores de control. El encuadre tectónico, tanto 
local como regional, los cambios del nivel del mar, el aporte de sedimento y las corrientes de 
fondo, así como sus interacciones son los principales factores que controlan el tamaño, la 
geometría, la configuración interna y las características de las facies de estos elementos 
arquitectónicos. Estos factores, en general, son interdependientes y como resultado se puede 
decir que no existe un modelo universal que se pueda utilizar para describir y predecir las facies 
y la arquitectura estratigráfica de los sistemas turbidíticos. Han existido muchos intentos de 
clasificación de los sistemas turbidíticos y la más ampliamente empelada es aquella que presenta 
12 modelos diferentes agrupados en cuatro categorías en base a la textura de sedimento que 
alimenta y circula por los sistemas turbidíticos (Reading y Richards, 1994). (Fig. 1.31). 
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1.4.2.1. Canales medio-oceánicos 
 
En la parte más profunda de la cuenca los sistemas turbidíticos pueden conectarse físicamente 
con canales medio-oceánicos. Estos canales junto con los canales turbidíticos y cañones 
submarinos se encuentran surcando los márgenes continentales y cuencas adyacentes y 
constituyen un gran sistema de drenaje que transporta sedimentos desde el continente a las 
cuencas oceánicas (Normark, 1970; Nelson y Kulm, 1973). Los principales procesos que actúan 
sobre los sistemas turbidíticos y canales medio-oceánicos son la erosión, el transporte y la 
acumulación de grandes volúmenes de sedimento, que originan frecuentemente cambios 
morfosedimentarios y ambientales en el fondo marino. 
 
Los canales medio-oceánicos pueden definirse como aquellos valles submarinos que se 
extienden normalmente durante cientos a miles de kilómetros paralelos a los márgenes 
continentales y, en ocasiones, conectados directamente con los sistemas turbidíticos adyacentes 
(Alonso y Ercilla, 2000). Tanto la morfología como la longitud de estos canales varían de un 
canal a otro (Embley et al., 1970; Carter, 1988; Alonso y Ercilla, 2000), de manera que la 
longitud puede variar desde centenares de kilómetros, como los 400 km del Canal de Valencia 
en el Mediterráneo Occidental (Alonso et al., 1995), hasta miles de kilómetros como es el caso 
del Canal de Maury con 3500 km de longitud en el noreste del Océano Atlántico (Cherkis et 
al., 1973). 
 
Por lo general, los canales medio-oceánicos se caracterizan por presentar en su curso alto una 
anchura inferior a 10 km mientras que al final de su recorrido pueden alcanzar valores mucho 
mayores, llegando incluso a perder su identidad en las cuencas oceánicas (Alonso y Ercilla, 
2000). La forma de su sección transversal puede ser en U o V con una gran variedad de perfiles, 
desde suaves y tendidos hasta muy abruptos. Se entiende como gradiente de profundidad axial 
la variación de profundidad del eje del canal a lo largo de su trazado. Generalmente este 
gradiente es paralelo al del fondo marino que rodea al canal siendo inferior a 0,06º (Carter, 
1988). 
 
Otro rasgo morfosedimentario de los canales medio-oceánicos es el desarrollo de diques, 
aunque puede que éstos no se detecten en todos los canales ni a lo largo de todo su trazado. 
Estos diques o lévees son unidades sedimentarias depositadas en los bordes del canal por el 
desbordamiento de la corriente que va canalizada en él. Cuando los diques se desarrollan en 
ambos márgenes, generalmente las laderas que quedan a la derecha en dirección descendente 
de la corriente tienen mayor relieve que las del margen izquierdo en el Hemisferio Norte, 
situación que es inversa en el Hemisferio Sur. Este hecho se relaciona con el efecto de la fuerza 
de Coriolis sobre las corrientes que circulan a lo largo de los canales (Hamilton, 1967). Los 
diques pueden presentar una anchura de hasta 30 km y una altura de hasta 250 m sobre el nivel 
de la llanura abisal (Hamilton, 1967). 
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Existe mucha variedad en cuanto a la trayectoria de los diferentes canales descritos en la 
bibliografía desde sinuosa, como la del Canal Medio-Oceánico Ecuatorial en el Atlántico 
Occidental (Baraza et al., 1997), quebrada como la del Canal Medio-Oceánico de Vidal (Baraza 
et al., 1998) hasta meandriforme representada por un segmento del Canal Medio-Oceánico de 
Maury en el Atlántico NE (Cherkis et al., 1973). Esta trayectoria puede variar a lo largo de un 
mismo canal como ocurre en los canales medio-oceánicos Ecuatorial y Vidal, éstos presentan un 
trazado sinuoso en sus cursos superiores y cambia de forma brusca a un trazado quebrado, con 
giros de hasta 90º, cuando discurren entre montes submarinos (Baraza et al., 1997, 1998). 
 
El origen de los canales medio-oceánicos se relaciona con la actividad de las corrientes de flujos 
granulares y turbidíticos. En algunos casos, la posición de estas corrientes puede estar 
relacionada con el encuadre estructural. La hipótesis en la que el origen de los canales medio-
oceánicos tiene relación con el contexto estructural se ha ido afirmando en los últimos años, 
debido a que muchos de ellos se extienden de forma paralela al margen continental y a dorsales 
oceánicas y, en muchos casos, a la coincidencia de la localización del canal con fallas o 
depresiones del basamento (Heezen et al., 1969; Andrews, 1970; Griggs y Kulm, 1970; Cherkis 
et al., 1973; Ness y Kulm, 1973; Belderson y Kenion, 1980; Hesse y Rakofsky, 1992). De 
manera que existe un control estructural en la formación y desarrollo de los canales medio-
oceánicos por donde, posteriormente, circulan flujos gravitacionales (Cherkis et al., 1973; Ness 
y Kulm, 1973). La actividad de estas corrientes da lugar al desarrollo de cursos meandriformes, 
formas de fondo y diques sedimentarios en una o ambas laderas del canal (Chough y Hesse, 
1976, 1980). 
 
En función de los procesos que actúan en los canales medio-oceánicos se pueden diferenciar 
tres tipos de perfiles transversales (Nelson y Kulm, 1973; Alonso y Ercilla, 2000): 
 
1. Canales donde dominan los procesos deposicionales (Fig. 1.32). El origen de estos canales se 
relaciona con las corrientes de turbidez. Normalmente aparecen diques a ambos lados 
del canal. En estos canales el dique situado a la derecha en la dirección de la corriente 
presenta mayor relieve que el situado a la izquierda, en el Hemisferio Norte. Se 
caracterizan por presentar en los perfiles sísmicos facies estratificadas tanto en el fondo 
como en los márgenes del canal. El Valle de Abanico Profundo de Monterrey (Komar, 
1969) y el Canal de Cascadia (Griggs y Kulm, 1970) son ejemplos de canales 
deposicionales. 
 
2. Canales con procesos deposicionales y erosivos (Fig. 1.32). Se originan como sistemas 
deposicionales que posteriormente son modificados por procesos erosivos. Los perfiles 
sísmicos muestran reflectores caóticos en el fondo y estratificados en los márgenes. 
Presentan las características de los canales deposicionales pero los gradientes axiales son 
mayores. Existe un equilibrio deposicional en el balance entre el gradiente axial y el 
relieve en el eje del canal (Ness y Kulm, 1973). Algunos ejemplos de este tipo de canales 
son el Canal Medio-Oceánico del Atlántico Norte (Chough y Hesse, 1980), el Canal de 
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Vidal (Embley et al., 1970; Baraza et al., 2000) y el Canal Medio-Oceánico de Valencia 




Figura 1.32. Tipos de perfiles transversales en canales (Normark, 1970; Alonso y Ercilla, 2000). 
 
3. Canales donde dominan los procesos erosivos (Fig. 1.32). El curso de estos canales suele ser 
sinuoso con ausencia de diques y/o cualquier otra morfología deposicional y con 
presencia de fenómenos de deslizamiento por la inestabilidad de los márgenes. En los 
perfiles sísmicos se observan reflectores truncados en ambas laderas y terrazas dentro del 
eje del canal. Los canales de Falkland y Vema son ejemplos de este tipo de morfologías 
(LePichon et al., 1971). 
 
1.4.3. Sedimentación contornítica 
 
Desde su origen el término de sedimentación contornítica ha dado lugar a numerosas usos 
equivocados o confusos. Los que aportaron una definición más exacta fueron Hollister y 
Heezen (1972) que consideran los depósitos contorníticos como aquellos “sedimentos depositados 
o reelaborados por las corrientes de fondo resultado de la circulación termohalina en los océanos y 
depositados en todos los océanos a profundidades superiores a los 500 m”. La interacción de una masa 
de agua con el fondo marino puede generar tanto rasgos erosivos como deposicionales, 
desarrollándose de manera individual o constituyendo sistemas deposicionales contorníticos 
(SDCs) de grandes y variables dimensiones y espesores sedimentarios (Faugères et al., 1999; 
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Stow et al., 2002; Viana y Rebesco, 2007; Hernández-Molina et al., 2008a, b; Rebesco y 
Camerlenghi, 2008). Durante la última década, el estudio de dichos rasgos contorníticos, ha 
constituido una de las líneas más activas de investigación dentro de la Geología Marina en el 
ámbito internacional, tanto por su gran interés científico (estratigráfico, sedimentológico, 
paleoceanográfico, paleoclimatológico), así como por su relación con procesos de inestabilidad 
sedimentaria de taludes y por su relación directa con posibles yacimientos minerales o de 
hidrocarburos (Pickering et al., 1989; Stow et al., 2002b; Rebesco, 2005; Viana y Rebesco, 2007; 
Rebesco y Camerlenghi, 2008; Hernández-Molina et al., 2010). En concreto la determinación 
de un modelo de facies de los depósitos relacionados con corrientes de fondo, es uno de los 
puntos más controvertidos y de interés para su clasificación, con el objeto de poder 
diferenciarlas de otros depósitos como turbiditas y hemipelagitas. En este sentido el análisis de 
perfiles sísmicos ha sido una de las mejores y más utilizadas técnicas para reconocer los 
depósitos por corrientes de fondo, ya que se tiene una visión a escala de depósito de su 
geometría, facies sísmicas y distribución (Faugéres et al., 1999; Rebesco y Stow, 2001; Stow y 
Faugéres, 2008, Rebesco et al., 2014, entre otros). 
 
Los márgenes continentales Ibéricos han tenido una génesis y evolución geodinámica y 
sedimentaria muy compleja y desigual, donde la circulación de las masas de agua ha generado 
importantes y extensos SDCs (Hernández-Molina et al., 2011; Llave et al., 2015), tales como los 
desarrollados al SO del Mar de Alborán (Ercilla et al., 2002), Golfo de Cádiz (el más estudiado 
hasta la fecha, Kenyon y Belderson, 1973; Gonthier et al., 1984; Nelson et al., 1999; Llave et al., 
2001, 2007, 2011; Stow et al., 2002; Mulder et al., 2003, 2006; Habgood et al., 2003; 
Hernández-Molina et al., 2003, 2009a; Hanzquiez et al., 2007; Marches et al., 2007; Roque et al., 
2012; Brackenridge et al., 2013, entre otros), margen oeste de Portugal (Alves et al., 2003; 
Pereira y Alves, 2011), margen de Galicia (Ercilla et al., 2006, 2008, 2009, 2010, 2011), Cabo 
Ortegal (Hernández-Molina et al., 2009b; Jané et al., 2012; Llave et al., 2013), y el Banco de Le 
Danois o “Cachucho” (Ercilla et al., 2008b; Iglesias, 2009; Van Rooij et al., 2010). 
 
Los depósitos contorníticos o drifts pueden llegar a alcanzar dimensiones importantes como 
consecuencia de la actuación de una corriente muy persistente en el tiempo (Lovell y Stow, 
1981). Pueden alcanzar longitudes de centenares de kilómetros, anchuras de decenas de 
kilómetros y alturas sobre el fondo de entre 200 y 2000 m (Jhonson y Schneider, 1969; 
Kennett, 1982). Desde el punto de vista morfológico, estratigráfico y sísmico, las características 
a gran escala más destacables de estos depósitos se podrían resumir en los siguientes puntos: 
 
- No existe conformidad estratigráfica entre la superficie superior del depósito y de las capas 
internas respecto a la superficie basal infrayacente (Faugères et al., 1999). 
 
- Su espesor es superior al de los depósitos adyacentes (Faugères et al., 1999). 
 
- La estratificación tiene un mayor espesor en relación con el eje del drift y se estrecha en 
relación a sus márgenes (Faugères et al., 1999). 
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- Sus facies acústicas pueden ser transparentes o bien laminares, siendo diferentes en 
función del sistema sísmico empleado. Estas facies son debidas a la naturaleza fina y 
homogénea de sus sedimentos (Scrutton y Stow, 1984; Faugères y Stow, 1993). 
 
- Dentro del depósito, los reflectores de amplitud moderada a alta se corresponden bien a un 
contraste granulométrico como consecuencia directa de la variación de la velocidad de la 
corriente durante la sedimentación, o a ligeros cambios en la composición de sedimentos 
(proporción de sedimentos calcáreos frente a silíceos) en relación con cambios climáticos 
(Faugères y Stow, 1993). 
 
- Presentan configuraciones de los reflectores sísmicos muy diversas como consecuencia de la 
actividad de la corriente de fondo, lo que nos permite diferenciarlos de otros depósitos 
adyacentes (Myers, 1986; Pickering et al., 1989). 
 
- Dentro del registro estratigráfico del depósito son frecuentes las superficies erosivas, las 
cuales suelen coincidir con los reflectores sísmicos más prominentes. Dichas superficies se 
correlacionan con los principales eventos hidrológicos en el Cenozoico en relación con el 
establecimiento de las masas de hielo en los polos y especialmente con las fases de 
crecimiento en la masa de hielo antártico (Tucholke y Mountain, 1986; Faugères y Stow, 
1993). El único registro asociado a estas discontinuidades puede ser la presencia de 
secciones condensadas o “lags” de gravas (Kennett, 1982; Pickering et al., 1989). 
 
- Son frecuentes los hiatos causados por la erosión de las corrientes. Dichos hiatos pueden 
abarcar períodos de tiempo considerables de incluso decenas de millones de años 
(Kennett, 1982). 
 
- Suelen ser frecuentes las ondas de sedimento (sediment waves) pero no necesariamente están 
siempre asociadas a los depósitos contorníticos. La superficie superior del drift, 
normalmente con una respuesta acústica transparente, puede mostrar una configuración 
sísmica con reflectores ondulados, si bien en otros casos las facies onduladas constituyen 
buena parte del registro estratigráfico del depósito (Kennett, 1982; Faugères y Stow, 1993; 
Faugères et al., 1999). 
 
La morfología de los depósitos contorníticos (drifts) depende de la localización del eje de 
máximo flujo, que está en relación con la fisiografía del fondo pre-existente y del sedimento en 
suspensión dentro del flujo (McCave y Tucholke, 1986). En función de su morfología, Faugères 
et al. (1999) identifican dos grandes tipos de depósitos contorníticos, laminares y monticulares. 
Posteriormente Rebesco y Camerlenghi (2008) y más recientemente Rebesco et al. (2014) han 
completado dicha clasificación (Fig. 1.33.A):  
 
1. Depósitos laminares (Contourite-sheeted drifts). Estos depósitos constituyen una 
lámina que cubre grandes áreas con un espesor, más o menos constante, de cientos de 
metros pero que disminuye ligeramente hacia sus márgenes (Faugères et al., 1993). Las 
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facies sísmicas se caracterizan por presentar reflectores de baja amplitud, discontinuos 
o en algunas partes más o menos transparentes. Los depósitos laminares abisales 
(Abyssal sheet) que se encuentran al pie de los taludes en los que existen corrientes 
ascendentes o descendentes, como es el caso del Golfo de Cádiz (Kenyon y Belderson, 
1973; Malod, 1982; Faugères et al., 1985b; Nelson et al., 1993; Llave et al., 2001, 2007; 
Hernández-Molina et al., 2008a) (Fig. 1.33.A). 
 
Los depósitos adosados al talud (Plastered drift), se trata de depósitos laminares 
adosados al talud a cualquier profundidad, especialmente donde el talud presenta un 
relieve suave favoreciendo una amplia corriente de fondo no focalizada (Fig. 1.33.A). 
Algunos autores lo clasifican dentro de los monticulares (mounded drift) (Faugéres y 
Stow, 2008). Este es el caso de los depósitos del Margen de las Hebrides (Howe et al., 
1994; Stoker, 1995, 1998; Stoker et al., 1998), el Ascenso Continental de Chatham 
(Wood y Davy, 1994) o en el Drift de Gardar (Kidd y Hill, 1986). 
 
2. Depósitos monticulares (Mounded drifts). Se trata de depósitos que presentan una 
morfología monticular y dimensiones muy variables, con longitudes que pueden tener 
desde pocas decenas de kilómetros hasta más de 1000 kms y un espesor de más de varios 
cientos de metros. Se diferencian tres tipos (Fig. 1.33.A): 
 
- Depósito monticular elongado (Elongated-mounded drift). Se pueden encontrar a 
diferentes profundidades tanto en la plataforma externa/talud superior, por ejemplo al 
este de Nueva Zelanda (Fulthorpe y Carter, 1991), como en llanuras abisales (Faugères 
et al., 1993; Stow et al., 1996). La elongación es generalmente paralela al margen. Se 
reconocen dos tipos de depósitos monticulares elongados: separados (separated drifts) y 
aislados (detached drifts) (Fig. 1.33.A). Los separados se asocian a taludes con taludes de 
gradientes altos, como por ejemplo los desarrollados en el Golfo de Cádiz, Norte de 
Iberia (Llave et al, 2001, 2007, 2015; Ercilla et al., 2008a; Van Rooij et al., 2010). Los 
drifts aislados pueden deber su origen a un cambio en la tendencia del talud, como 
por ejemplo el drift Eirik (Hunter et al., 2007a y b). 
 
- Depósitos asociados a canales (Channel related drifts). Se trata de depósitos contorníticos 
relacionados con canales profundos o estrechos en los cuales la circulación de la masa 
de agua incrementa la velocidad de flujo (Fig. 1.33.A). Este es el caso del Canal de 
Vema, el Estrecho de Kane, el Estrecho de Soman, el Estrecho Almirante y del Valle 
Sand Dune, o en la Antártida (Lonsdale y Malfait, 1974; Hollister et al., 1974; 
Lonsdale, 1981; Johnson, 1984; Meinert, 1986; Mézerais et al., 1993; Stow et al., 1996; 
Maldonado et al, 2005). 
 
- Depósitos confinados (Confined drifts). Son depósitos confinados dentro de pequeñas 
cuencas o surcos (Fig. 1.33.A). Se caracterizan por presentar facies sísmicas similares a 
los drift elongados con surcos bien diferenciados a lo largo de ambos márgenes. Este es 
el caso del Drift de Louisville al este del margen de Nueva Zelanda (Carter y McCave, 





1994), el Drift de Sumba en Indonesia (Reed et al., 1987) o el Drift del Lago Baikal 
(Ceramicola et al., 2001). 
 
Figura 1.33. A) Clasificación de los depósitos contorníticos marcando la geometría general y las tendencias 
de migración (Rebesco et al., 2014). B) Clasificación de los rasgos contorníticos de carácter erosivo lineal 
(García et al., 2009). 
1. Introducción                                                                                                                             Tesis Doctoral, G. Jané, UAM, 2015 
 65 
- Depósitos parche (Patch drifts). Son pequeños depósitos contorníticos, de elongados a 
irregulares, controlados por la interacción de las corrientes una morfología irregular 
del fondo (Fig. 1.33.A) (Hernández-Molina et al., 2006b). 
 
- Depósitos de relleno (Infill drifts). Se forman típicamente en la cabecera de una cicatriz 
de desgarre y se caracterizan por un relieve y extensión moderado así como por una 
geometría monticular que progresivamente va rellenando la depresión formada por el 
deslizamiento  (Fig. 1.33.A) (Laberg et al., 2001).  
 
- Depósitos controlados por fallas (Fault controlled drifts). Su desarrollo está controlado por 
fallas localizándose tanto en la base como a techo de la falla que lo genera, en 
respuesta a las perturbaciones que genera este relieve en el flujo de la corriente (Fig. 
1.33.A) (Rebesco, 2005).  
 
- Depósitos mixtos (Mixed drifts). Son aquellos en los que en su desarrollo intervienen 
tanto la interacción de las corrientes de fondo como otros procesos deposicionales 
(Fig. 1.33.A), como por ejemplo ocurre en la Península Antártica (Camerlenghi et al., 
1997; Giorgetti et al., 2003; Hillenbrand et al., 2008), en el talud continental de 
Argentina (Hernández-Molina et al., 2009b) y en el del Golfo de Cádiz (Llave et al., 
2007).  
 
En los sistemas deposicionales contorníticos (SDCs), también es común que se desarrollen 
rasgos erosivos a gran escala. Aunque existen varios trabajos donde se estudia su desarrollo, 
todavía queda mucho por avanzar para llegar a una clasificación de tanto detalle como la de los 
rasgos deposicionales contorníticos. Normalmente se desarrollan asociados a Depósitos 
contorníticos (Faugères et al., 1999; Stow y Mayall, 2000), aunque también se pueden encontrar 
en extensas áreas dentro del talud continental (Viana, 2001; Hernández-Molina et al., 2003, 
2006a, 2009; García et al., 2009; Ercilla et al., 2011). En el reciente trabajo de recopilación de 
Rebesco et al. (2015) se consideran, fundamentalmente, dos grandes tipos de rasgos erosivos: 
areales y lineales. Dentro de los rasgos erosivos areales caben destacar las terrazas y las superficies de 
abrasión. Las terrazas se caracterizan por extensas superficies de gradiente bajo, ligeramente 
inclinadas hacia la cuenca, donde tienen lugar tanto procesos deposicionales como erosivos por 
la acción de las corrientes de fondo. Se desarrollan tanto en el talud superior como en el medio, 
y están asociadas a la posición de la interfase entre las masas de agua (ej. Viana, 2001; Viana et 
al., 2002a y b; Hernández-Molina et al., 2009, 2014a; Brackenridge et al., 2011; Preu et al., 
2013). Las superficies de abrasión son superficies de erosión generadas por fuertes corrientes de 
fondo tabulares, y normalmente se encuentran asociadas a surcos, ondas sedimentarias, dunas y 
bancos de arena (Hernández-Molina et al., 2006a; Ercilla et al., 2011; Sweeney et al., 2012).  
 
Los rasgos erosivos lineales se pueden dividir en tres tipos (Hernández-Molina et al., 2008b; 
García et al., 2009) (Fig. 1.33.B): Canales contorníticos, fosas y valles marginales. Los canales 
contorníticos son depresiones erosionadas elongadas formadas principalmente bajo la influencia 
de las corrientes de fondo. Se caracterizan por la presencia de reflectores truncados y pueden 
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disponerse longitudinales al talud, o sinuosos y relativamente oblicuos. Las fosas contorníticas 
son canales que se desarrollan paralelos al talud por la erosión de los núcleos de la corriente de 
fondo, acentuados por la fuerza de Coriolis. Se usa el término fosa, cuando están asociados a 
un drift monticular separado (Hernández-Molina et al., 2008b). Las fosas se generan por la 
concentración del flujo de la corriente debido a los rasgos topográficos. Están controladas por la 
existencia de una corriente geostrófica activa, la topografía del fondo, el aporte sedimentario y 
la turbidez de la capa nefeloide, estando asociadas a los depósitos monticulares elongados 
(Faugères et al., 1993, 1999). Su profundidad está relacionada con la duración de la corriente 
que produce la erosión, el aporte sedimentario y la resistencia a la erosión de determinados 
horizontes estratigráficos. Los valles marginales o surcos, son aquellos canales elongados que se 
generan por el efecto de la corriente de fondo al interaccionar con un obstáculo (ej. monte 
submarino, dorsal diapírica, volcanes de fango) (Hernández-Molina et al., 2008b; García et al., 
2009). Los surcos erosivos presentan dimensiones de varios kilómetros de longitud, pocos 
metros de anchura y de 1 a 20 m de profundidad y están mejor desarrollados en sedimentos 
finos (Flood y Hollister, 1980; Kennett, 1982). Su origen se ha relacionado con corrientes de 
mayor velocidad separadas lateralmente por corrientes de menor velocidad (Kennett, 1982), que 
podría estar relacionado con un modelo circulatorio helicoidal como consecuencia de la 
interacción de la corriente con el fondo (Pickering et al., 1989). 
 
1.4.4. Diferenciación entre la sedimentación turbidítica y contornítica 
 
Numerosos investigadores han formulado los criterios básicos para la distinción entre depósitos 
contorníticos y turbidíticos (Hollister, 1967; Bouma, 1972, 1973; Hollister y Heezen, 1972; 
Bouma y Hollister, 1973; Stow, 1979; Lovell y Stow, 1981), pero en muchos casos la distinción 
entre ambos tipos de depósitos es muy sutil ya que un depósito contornítico puede originarse 
por el retrabajamiento de turbiditas más antiguas, o bien mediante la captación del material 
fino que procede de una corriente de turbidez (Rebesco et al., 2014). Por el contrario, las 
fluctuaciones de la corriente de fondo pueden generar gradaciones que son típicas de los 
depósitos turbidíticos. 
 
La transferencia sedimentaria en las cuencas oceánicas actuales se efectúa mediante la 
interacción de los procesos transversales y longitudinales al talud a todas las escalas. Esta 
combinación de procesos se da particularmente en el margen oeste de los océanos, cuencas 
oceánicas marginales y en los márgenes alrededor del continente antártico (Stow et al., 1998; 
Faugères et al., 1999). Numerosos autores han descrito los diferentes escenarios para la 
interacción de procesos transversales y longitudinales al talud, la figura 1.34 muestra un 
resumen de dichos escenarios (Faugères et al., 1999). 
 
1.4.4.1. Diferenciación a escala de drift 
 
Los cañones submarinos y canales turbidíticos que se encuentran atravesando el talud pueden 
estar fuertemente influenciados por las corrientes contorníticas que desarrollan levees elongados  
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Figura 1.34. Interacción de procesos contorníticos y turbidíticos (Faugères et al., 1999). 
 
y asimétricos en parte turbidíticos y en parte contorníticos. Un buen ejemplo ocurre a lo largo 
del Margen Antártico (Weber et al., 1994; Rebesco et al., 1996). 
 
Los criterios para la identificación de los depósitos contorníticos frente a los turbidíticos a la 
escala de drift, fueron enunciados por Stow y Piper (1984); Faugères et al. (1984); Mitchum 
(1985); Faugères y Stow (1993) y Faugères et al. (1999): 
 
- Los drifts presentan una morfología monticular convexa respecto a una morfología en 
abanico para los depósitos turbidíticos. 
 
- Los drifts no tienen reflectores continuos internos en una sección longitudinal (paralelos al 
margen). 
 
- Los drifts son asimétricos con un flanco mucho más inclinado que otro. 
 
- Las dimensiones de los abanicos turbidíticos son generalmente muy superiores a la de los 
drifts. 
 
- En los drifts puede haber reflectores que marquen una terminación en toplap. 
 
- Los drifts no presentan en planta una morfología perpendicular al margen continental. 
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- Los drifts están físicamente aislados de la fuente de aportes del sedimento. 
 
- En los drifts es frecuente la presencia de discontinuidades erosivas y de no-sedimentación 
que son sincrónicas y con una gran extensión lateral. Estas superficies no son frecuentes 
en los sistemas turbidíticos de abanicos submarinos profundos, en los que la erosión está 
generalmente restringida a los canales y a las regiones proximales por el desarrollo de 
deslizamientos y slumps. En los abanicos los límites son diacrónicos debido por ejemplo a 
la progresiva migración de los canales. 
 
1.4.4.2. Diferenciación a escala de unidades deposicionales 
 
Es posible distinguir entre sistemas turbidíticos y contorníticos a partir de la relación entre la 
dirección de progradación con la tendencia general del margen donde ellos se han depositado, 
junto con la dirección del flujo. Como regla general, los cuerpos sedimentarios de aguas 
profundas de cualquier tipo tienden a migrar de acuerdo con cuatro factores principales: a) 
dirección del flujo; b) efecto de Coriolis; c) contexto morfológico y d) cualquier interacción con 
otra corriente: 
 
a) Independientemente del tipo de corriente, el dique turbidítico o el drift contornítico 
tiende a migrar corriente abajo, lo que sucederá talud abajo en las turbiditas y 
longitudinalmente al talud para las corrientes de fondo. 
 
b) De acuerdo a qué tipo de corriente está involucrada en el proceso de transporte del 
sedimento, la migración lateral de los diques difiere como consecuencia del efecto de 
Coriolis. En el Hemisferio Norte si el flujo está directamente descendiendo talud abajo 
en un sistema turbidítico, las corrientes turbidíticas son deflectadas hacia la derecha. 
Cuando alcanzan el ascenso continental, o donde el relieve de los canales ha disminuido 
suficientemente, dichas corrientes desbordan preferentemente el flanco derecho del canal 
y construyen un dique prominente en este lado. Con una continua sedimentación a la 
derecha, el canal y el dique tienden a migran hacia la izquierda, de manera que el sistema 
canal-dique comienza a orientarse más y más de manera oblicua al talud. Cuando el flujo 
se dirige longitudinalmente por el talud, como si fuera una corriente de fondo, el efecto 
de Coriolis de nuevo deflecta el flujo hacia la derecha, obligando a acercarse, aún más, el 
flujo contra el talud. Este acercamiento, forzado hacia el talud intensifica el flujo, 
produciendo erosión y generando el desarrollo de fosas y canales. Las bajas velocidades a 
la izquierda del flujo favorecen la sedimentación y la construcción del drift, el cual tiende 
a migrar talud arriba así como a progradar sobre el talud (Faugères et al., 1999). 
 
c) Los dos tipos de flujos están afectados de manera significativa por la morfología del fondo. 
Un cambio en la tendencia del margen o en la inclinación del talud puede causar bien el 
inicio o el cese de la sedimentación y construcción del drift por las corrientes de fondo. 
 
d) Cuando la sedimentación está controlada por la interacción de corrientes el parámetro de 
migración puede verse afectado. 
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Las estructuras sedimentarias de tracción presentes en depósitos contorníticos así como 
laminaciones compuestas por fragmentos de conchas y concentraciones de granos de cuarzo, se 
podrían considerar como un criterio para diferenciarlas de otros depósitos (Carter et al., 1996; 
Wynn et al., 2002; Martín-Chivelet 2003, 2008; McCave, 2008; Shanmugam, 2006, 2012a, 
2013b; Masson et al. 2010; Mulder et al., 2013). Sin embargo, es necesario seguir estudiando en 
detalle estos SDCs, basándose no solo en el análisis de testigos, sino también a partir de 
imágenes obtenidas por ROVs y compararlas con facies del registro fósil, para poder establecer 
un modelo de facies para su identificación y caracterización que permita diferenciarlos de 
depósitos aparentemente similares pero generados por procesos sedimentarios diferentes (ej. 
turbiditas, y hemipelagitas). 
 
1.5. MARCO OCEANOGRÁFICO  
 
A lo largo del Margen Continental de Iberia circulan numerosas masas de agua a nivel 
superficial, intermedio y profundo (Fig. 1.35), interactuando, principalmente, a lo largo de los 
taludes continentales superior y medio y, aunque en menor intensidad, también en el talud 
inferior y llanuras abisales. En este trabajo nos vamos a centrar en las masas de agua que 
circulan a lo largo de los márgenes de Galicia y Cantábrico. 
 
La mayoría de las masas de agua que circulan por el noroeste de la Península Ibérica tienen su 
origen en la Corriente Noratlántica o son el resultado de la interacción entre ésta y la Corriente 
Mediterránea (Pollard et al., 1996; Van Aken, 2001). En el margen continental se identifican, 
principalmente, cuatro masas de agua localizadas a diferente profundidad y con propiedades 
termohalinas distintas (Friocourt et al., 2007) (Fig. 1.36.A). 
 
La masa de agua más superficial es la Corriente Central del Atlántico Norte (Eastern North 
Atlantic Central Water, ENACW) que se extiende hasta los 400-600 m de profundidad. En su 
origen se distinguen dos ramas que se forman en áreas diferentes: una masa de agua subpolar se 
mezcla con aguas de la corriente Noratlántica (North Atlantic Current, NAC) dando lugar a la 
formación de ENACWsp (Rios et al., 1992) que circula en dirección sur (Pollard et al., 1996); la 
otra rama tiene un origen subtropical, se denomina ENACWst (Rios et al., 1992), se forma por 
la mezcla con aguas de la Corriente de las Azores (Azores Current, AC) y fluye hacia el norte 
(Pingree, 1997). Ambas ramas se encuentran en el borde suroeste del Golfo de Vizcaya que 
actúa como área de formación del modo principal del ENACW (González-Pola, 2006). 
 
En el Golfo de Vizcaya la ENACW se caracteriza por un giro anticiclónico que afecta a todo el 
margen septentrional de la Península Ibérica y un giro ciclónico más débil en la esquina 
noroeste (Colas, 2003). Al oeste del margen continental la circulación de este flujo continúa 
hacia el sur asociada a la Corriente de Portugal dirigida hacia el Ecuador (Wooster et al., 1976; 
Martins et al., 2002). A lo largo del Margen Ibérico tiene una velocidad de 1 cm s-1 aunque 
puede alcanzar picos de unos 10 cm s-1 (Pingree y Le Cann, 1990). La parte más profunda de la 
ENACW se caracteriza por un mínimo de salinidad, entre los 500 y 600 m de profundidad, 
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donde se produce una fuerte influencia del agua mediterránea que se sitúa justo debajo (Pollard 
et al., 1996) (Fig. 1.36.B). 
 
A partir de los 600 m de profundidad se encuentra la Corriente Mediterránea (Mediterranean 
Water, MW) que se extiende hasta una profundidad de 1500 m. La MW tiene su origen en la 
mezcla que se produce entre la Corriente Mediterránea de Salida (Mediterranean Outflow Water, 
MOW) con aguas residentes en el Golfo de Cádiz (González-Pola, 2006). En este lugar, la MW 
se caracteriza por un máximo de temperatura en torno a una profundidad de 800 m y un 
máximo de salinidad en torno a los 1200 m (Madelain, 1970; Zenk, 1970; Ambar y Howe, 




Figura 1.35. Circulación superficial, intermedia y profunda alrededor del Margen Continental de Iberia 
(modificado de Hernández-Molina et al., 2011). 
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La MW circula hacia el norte a lo largo del talud ibérico-atlántico siguiendo la morfología del 
fondo y por efecto de Coriolis, a la vez que se desvían remolinos de esta corriente hacia el 
océano abierto conocidos como meddies (Richardson et al., 1991; Shapiro y Meschanov, 1996). 
La corriente mediterránea se bifurca en dos ramas al aproximarse al sector occidental del 
Margen de Galicia (Iorga y Lozier, 1999). Una de las ramas circula hacia el norte atravesando la  
 
Cuenca Interior de Galicia y, posteriormente, gira hacia el este siguiendo el talud continental 
(Iorga y Lozier, 1999; González-Pola, 2006). Localmente, esta corriente asciende por el eje de los 
cañones que cortan al talud y da lugar a la formación de depósitos contorníticos. La otra rama 
circula rodeando por el oeste el Banco de Galicia y, posteriormente, continua hacia el norte 
(González-Pola, 2006). 
 
Los valores de velocidad mínimos medidos para la MW en el Golfo de Vizcaya son de 2-3 cm s-1 
(Pingree y Le Cann, 1990; Díaz del Río et al., 1998). A lo largo de su recorrido desde el Golfo 
de Cádiz, la Corriente Mediterránea se ha visto afectada por procesos de mezcla con diferentes 
masas de agua que ha dado lugar a un descenso en los valores de salinidad y temperatura (Díaz 
del Rio et al., 1998; Van Aken, 2000b). En el Margen Continental de Galicia se caracteriza por 




Figura 1.36. A) Circulación general de las masas de agua en el Golfo de Vizcaya (OSPAR, 2000) y 
localización de las estaciones I, II y III. B) Diagrama Temperatura-Salinidad de las masas de agua del 
Golfo de Vizcaya en las estaciones I, II y III (Gónzalez-Pola, 2006). 
 
Bajo la Corriente Mediterránea se sitúa la Corriente del Labrador (Labrador Sea Water, LSW) y 
se extiende desde los 1500 m hasta los 2500 m de profundidad. Se caracteriza por un mínimo 
relativo de salinidad y un máximo de oxígeno (González-Pola, 2006). Tiene su origen en el Mar 
del Labrador. Una de las ramas de esta corriente se dirige hacia el este y al cruzar la dorsal 
Atlántica, entorno a 50º N (Spall, 1999), se dispersa por la Cuenca Atlántica Noreste (Talley y 
McCartney, 1982) manteniendo su núcleo entorno a unos 1800 m de profundidad (Van Aken, 
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2000b, 2002; González-Pola, 2006). En el Golfo de Vizcaya esta corriente penetra por el 
noroeste (Paillet et al., 1998) y se caracteriza por un giro anticiclónico.  
 
Entre los 2500 m y 3000 m se localiza la Corriente Profunda del Atlántico Norte (North Atlantic 
Deep Water, NADW) (Caralp, 1985; Vangriesheim y Khripounoff, 1990; McCartney, 1992; 
McCave et al., 2001; Gonzalez-Pola, 2006), originada por los overflows desde los mares nórdicos 
(González-Pola, 2006).  
 
Bajo la NADW, se encuentra la Corriente Profunda Inferior (Lowered Deep Water, LDW) en las 
capas más profundas. Es el resultado de la mezcla entre la Corriente Antártica Profunda 
(Antartic Bottom Water, AABW) y la Corriente Profunda del Labrador (Labrador Deep Water, 
LDW) (Le Floch, 1969; Botas et al., 1989; Haynes y Barton, 1990; McCartney, 1992; Pingree y 
Le Cann, 1992; Van Aken, 2000a; McCave et al., 2001; Valencia et al., 2004). Sobre la Llanura 
Abisal del Golfo de Vizcaya se caracteriza por una circulación ciclónica débil, con velocidades 
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2. Características morfológicas del 
margen continental y llanuras abisales 
del noroeste de Iberia 
 
La caracterización morfológica se ha realizado a partir de los datos de batimetría y reflectividad, 
procedentes de ecosonda multihaz, así como perfiles de sísmica de muy alta resolución 
obtenidos con la sonda paramétrica TOPAS, elaborándose un mapa morfológico del área de 
estudio. La descripción de los rasgos morfológicos se ha dividido de acuerdo con las diferentes 
provincias fisiográficas existentes en la zona de estudio. 
 
Las características de los elementos morfológicos permiten comprender los procesos y factores 
que han controlado la evolución sedimentaria y tectónica reciente del área de estudio, ya que 
tanto la fisiografía como los elementos morfológicos presentes en cada uno de estos dominios 
fisiográficos están controlados por la historia sedimentaria y tectónica del área donde se 
identifican. 
 
2.1. FISIOGRAFÍA  
 
Siguiendo la división de grandes provincias morfológicas en los fondos submarinos, en la zona 
de estudio se distinguen fundamentalmente dos, talud continental y llanura abisal.  
 
A continuación se describen las características fisiográficas de cada una de ellas. 
 
2.1.1. Talud Continental  
 
Se extiende aproximadamente hasta los 4800 m de profundidad. Es abrupto y estrecho, 
variando entre 22 km y 45 km, siendo más reducido en el sector oriental. La pendiente varía 
entre 4º y 6º, aunque localmente puede alcanzar los 12º (Fig. 2.1.A y B). 
 
En la zona que va desde el borde occidental del Banco de Galicia hasta el Cabo Ortegal el talud 
continental se caracteriza por presentar una anchura media de 35 km pudiendo situarse la base 
hacia los 5000 m de profundidad. Presenta una pendiente media de 6º. Se caracteriza por estar 
erosionado por tres importantes cañones submarinos que, de oeste a este, son: Cañón de Lage, 
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Cañón de A Coruña y Cañón de El Ferrol. Así mismo, destaca la presencia de plataformas 
marginales situadas entre los 200 y 2500 m de profundidad que, de oeste a este, son: la 
Plataforma de Pardo Bazán, la Plataforma de Castro y la Plataforma de Ortegal (Fig. 2.1.A y B).  
 
En la zona comprendida desde el Cabo Ortegal hacia el este el talud continental es más 
estrecho, con valores medios de anchura de 22 km, y más abrupto, con valores de pendiente 
media de 10º. Su límite inferior se sitúa sobre los 4700-4800 m de profundidad. Esta zona se 
caracteriza por la presencia de numerosos cañones submarinos, de los cuales caben destacar 
hacia el oeste los cañones de San Jorge y Frouseira y, hacia el este, el Cañón de Avilés (Fig. 
2.1.A y B).  
 
2.1.2. Llanuras abisales de Vizcaya e Iberia 
 
El Margen Continental de Galicia está limitado al norte por la Llanura Abisal de Vizcaya y al 
oeste por la Llanura Abisal de Iberia. Estas llanuras se extienden a profundidades por encima 
de los 5000 m y 5300 m, respectivamente. En ellas se levantan el Alto de Charcot, de dirección 
E-O, al norte, y los altos de A Coruña y Finisterre, de dirección NE-SO, al oeste. Ambas 
llanuras se encuentran conectadas por el Paso del Theta Gap al oeste del margen.  
 
En la zona de estudio la Llanura Abisal de Vizcaya ocupa una extensión de unos 40.000 km2. 
Está limitada al norte por el borde meridional del Alto de Charcot, al oeste por el Alto de A 
Coruña, al sur por el margen continental y al este por la desembocadura del Cañón de Avilés 
(Fig. 2.1.A). 
 
Se caracteriza por un relieve muy suave, con profundidades que van desde 4700 m, en la parte 
más oriental de la zona de estudio, hasta alcanzar los 4900 m en el borde del Cabo Ortegal, con 
un valor de pendiente de 0,03º. A partir de este punto presenta una morfología elongada de 
dirección NE-SO, con una longitud de 250 km y una anchura de 100 km, que va disminuyendo 
hacia el suroeste hasta tener unos 30 km de ancho. La profundidad varía desde 4900 m, en el 
extremo de Cabo Ortegal, hasta 5100 m, en la zona próxima al Paso del Theta Gap. Presenta 
una pendiente suave hacia el suroeste y hacia el oeste con valores de 0,03º y 0,04º, 
respectivamente. (Fig. 2.1.B)  
 
La Llanura Abisal de Vizcaya conecta con la Llanura Abisal de Iberia a través del Paso del Theta 
Gap, donde existe una diferencia de nivel entre ambas de 200 m.  
 
La Llanura Abisal de Iberia en la zona de estudio se extiende unos 900 km2. Se sitúa 
inmediatamente al sur del Alto de A Coruña y al oeste de la zona del Banco de Galicia. Alcanza 
profundidades por encima de los 5300 m con una pendiente de unos 0,05º hacia el suroeste 
(Fig. 2.1.A y B)  
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Figura 2.1. Zona de estudio. A) Modelo digital multihaz con los principales elementos fisiográficos. (1) Plataforma de Ortegal, (2) Plataforma de Pardo Bazán, (3) Plataforma de Castro, (4) Cañón de Avilés, (5) Cañón de 
La Frouseira, (6) Cañón de San Jorge, (7) Cañón de El Ferrol, (8) Cañón de A Coruña, (9) Cañón de Lage, (10) Cuenca Interior, (11) Alto de Fernando, (12) Alto de Ordoño, (13) Alto de Finisterre, (14) Alto de A 
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2.2. RASGOS MORFOLÓGICOS DEL TALUD CONTINENTAL 
 
En el talud continental de este margen se han identificado numerosos rasgos morfológicos 
tanto de origen tectónico como de carácter deposicional o erosivo. Los rasgos morfológicos 
controlados por la actividad tectónica del área de estudio están representados por escarpes, 
plataformas marginales y estructuras relacionadas con el escape de fluidos. Las morfologías 
deposicionales están representadas tanto por depósitos contorníticos como por depósitos por 
movimientos en masa. Los rasgos de origen erosivo están representados principalmente por 
cañones submarinos, gullies y fosas contorníticas generados tanto por procesos turbidíticos 
como por la interacción de las masas de agua con el fondo (Fig. 2.1.C).  
 
2.2.1. Morfologías relacionadas con procesos tectónicos 
 
2.2.1.1. Plataformas Marginales 
 
Se localizan en el sector occidental del Margen Continental de Galicia (Fig. 2.2). Se trata de 
superficies de gran extensión situadas en el talud continental entre 43º 20’-44º 10’ N de latitud 
y 8º-10º 20’ O de longitud y con pendientes relativamente suaves (0,2º a 2,5º). Están situadas 
entre los 200 y 2500 m de profundidad y están limitadas en su zona más próxima al continente 
por fallas. Destacan la Plataforma de Ortegal, Plataforma de Pardo Bazán y Plataforma de 
Castro. 
 
a) Plataforma de Ortegal: Se extiende en dirección NE-SO unos 160 km y presenta en su zona 
de mayor extensión una anchura de 22 km. Se localiza a una profundidad entre los 200 y 400 
m. Se caracteriza por presentar una forma triangular, con una ligera inclinación hacia el 
noroeste, con una pendiente de unos 0,2º. Al oeste de este sector destaca la presencia de dos 
cañones submarinos que cortan al talud en dirección NO-SE, denominados, de norte a sur, de 
El Ferrol y A Coruña, respectivamente (Fig. 2.2). 
 
b) Plataforma de Pardo Bazán: Se caracteriza por presentar una orientación NE-SO con una 
longitud de 80 km y anchura de 25 km. Se extiende desde una profundidad de 900-1000 m 
hasta alcanzar los 1800 y 2000 m, con una pendiente de 2,5º (Fig. 2.2). 
 
c) Plataforma de Castro: Se localiza a mayor profundidad, aproximadamente entre 2200 m y 
2400 m (Fig. 2.2). Presenta una dirección NE-SO y una superficie regular ligeramente tendida 
hacia el noroeste con una pendiente de 1,5º. Al suroeste de este sector destaca la presencia del 
Cañón de Lage que se extiende en esta misma dirección. 
 
2.2.1.2. Altos estructurales y escarpes 
 
Estos rasgos morfológicos de origen estructural se encuentran delimitando algunos dominios 
fisiográficos del margen. Sus vertientes presentan gradientes que oscilan entre 14 y 30º, 
desniveles entre 100 y 700 m, longitudes entre 5 y 20 km y direcciones que varía entre NO-SE, 
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NE-SO y NNO-SSE (Fig. 2.3.A). Se localizan en el sector occidental del margen en dos zonas 
bien diferenciadas que van a describirse a continuación: 
 
a) Zona del Banco de Galicia (Fig. 2.3.B y C). En esta zona destaca la presencia de tres altos 
estructurales con desniveles en sus flancos de hasta 650 m. Al oeste de esta zona se encuentra el 
Alto de Ordoño delimitado por escarpes de dirección NNO-SSE y NE-SO, presenta un desnivel 
de unos 450 m y pendientes de entre 16º y 30º. El Alto de Fernando, localizado en la parte 
central, está delimitado por escarpes de dirección NE-SO y NO-SE, 550 m de desnivel, y 
pendientes de 23º-30º. En el extremo oriental de esta zona se localiza el tercero de estos altos, 
delimitado por escarpes de dirección NO-SE que alcanzan los 650 m de desnivel y con 




Figura 2.2. Mapa de batimetría con la localización de las plataformas marginales en el sector occidental 
del Margen Cantábrico. 
 
b) Zona de las plataformas marginales (Fig. 2.3.D y E). La Plataforma de Ortegal se encuentra 
limitada por dos escarpes de direcciones NE-SO y NNE-SSO. Éstos tienen pendientes de 14º-
18º, con algún tramo en torno a 22º, y muestran un desnivel que varía entre 150-200 m. 
Además, al suroeste de la Plataforma de Pardo Bazán se identifica otra escarpe con dos 
direcciones principales, NNE-SSO y NE-SO, pendientes de 18º-27º y que tiene un desnivel de 
700 m. 
 
2.2.1.3. Estructuras relacionadas con migración de fluidos 
 
Las evidencias de migración de fluidos se localizan, principalmente, en el sector central de la 
zona de estudio, concretamente en la Plataforma Marginal de Ortegal (Fig. 2.4.A y B). Estas 
evidencias comprenden anomalías acústicas y elementos morfológicos que se identifican tanto 
en el fondo marino como afectando hasta unos 25 ms del registro sedimentario (Fig. 2.4.C y 
D).  
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Figura 2.2. A) Mapa batimétrico con la localización de los principales escarpes (líneas rojas) del margen 
continental. B) Perfil topográfico del Alto de Ordoño. C) Perfil topográfico del Alto de Fernando. D y E) 
Perfiles topográficos de la Plataforma de Pardo Bazán. Ver localización de estos perfiles topográficos en 
(A). 
 
Se observan abombamientos en la superficie del fondo marino asociados a perturbaciones 
columnares transparentes que parece estar relacionado con la migración de fluido a la superficie 
que constituyen la etapa inicial de la formación de los pockmarks (Hovland, 1981) (Fig. 2.4.C). 
Alcanzan un metro de altura y hasta 150 m de diámetro. Otras morfologías positivas con 
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formas circulares o elípticas son los mounds coralinos que alcanzan los 3 m de altura y hasta 150 
m de diámetro, que se concentran principalmente en el sector occidental de la plataforma 
marginal de Ortegal, formados por la precipitación de carbonatos asociados a las emisiones de 
fluidos ricos en hidrocarburos (Fig. 2.4.D). La presencia de compuestos como el metano sirve 
como fuente de energía a las bacterias quimiosintéticas dando lugar a la oxidación anaeróbica 
del metano y la precipitación de carbonato. 
 
 
Figura 2.4. A) Modelo Digital del Terreno (MDT) del sector central de la zona de estudio constituido por 
la zona de las plataformas marginales. B) MDT de la Plataforma Marginal de Ortegal donde se localizan 
las principales evidencias de migración de fluidos de la zona de estudio. C) Perfil sísmico de muy alta 
resolución donde se observan abombamientos de la superficie del fondo marino coincidiendo con 
perturbaciones columnares transparentes de la señal sísmica. D) Perfil de sísmica de muy alta resolución 
donde se observan montículos (mounds) que se desarrollan sobre el fondo marino. La localización de los 
perfiles sísmicos C y D se señala en B. 
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También se ha cartografiado pockmarks tanto en superficie como relictos que se originan por la 
salida constante y continúa de gas a superficie (Fig. 2.5.A). Se han identificado en el sector 
central de la zona de estudio un total de 480 pockmarks, 349 superficiales y 131 relictos (Fig. 
2.5.A). Estas estructuras presentan un diámetro que varía entre 29 y 448 m y una profundidad 
entre 1 y 16 m. Se encuentran separadas unas de otras entre 1000 y 6000 m, con un valor 
medio de 2300 m. Se concentran principalmente en la parte central y a lo largo del límite norte 
de la Plataforma de Ortegal (Fig. 2.5.A), y se distribuyen según dos direcciones: NE-SO y NNO-
SSE a N-S (Fig. 2.5.B). En general, se puede observar en los perfiles sísmicos que estos pockmarks 
se caracterizan por presentar una sección en U o V que puede ser simétrica o asimétrica, y en 
ocasiones existen pequeños abombamientos de superficie asociados a ellos. En función de la 
nomenclatura utilizada por Hovland (1981, 1982) y Hovland y Judd (1988), se han agrupado 
los pockmarks superficiales en cuatro tipos atendiendo a la morfología de su perfil y planta: 




Figura 2.5. A) Mapa de distribución de los distintos tipos de pockmarks. C) Curva de frecuencia y 
diagrama en rosa de la orientación de los ejes mayores de los pockmarks ovalados. 
 
Regulares: Este es el tipo morfológico más abundante con un total de 219 pockmarks 
identificados. Se caracterizan por presentar una forma ovalada o circular en planta y un perfil 
transversal en U o V. Se distribuyen según dos direcciones principales: NNO-SSE a N-S y NE-
SO. Presentan diámetros con valores que oscilan entre los 40 y 415 m y profundidades entre 1 y 
6 m (Fig. 2.6.A y B). 
 
Irregulares: Se han identificado alrededor de 12 pockmarks de este tipo, principalmente 
concentrados en el sector central de la Plataforma de Ortegal distribuidos según una dirección 
N-S. En planta presentan formas circulares o elípticas mientras que los perfiles transversales 
Estudio morfológico de los márgenes continentales y cuencas oceánicas Nor-Ibéricas 
 
 84 
muestran pendientes escalonadas con aterrazamientos (Fig. 2.6.C y D). El diámetro varía entre 
60 m y 214 m, con valores medios de 141 m. La profundidad varía entre 2 m y 5 m, con valores 
medios de 3 m. 
 
Asimétricos: Se han identificado 79 pockmarks asimétricos caracterizados por presentar en planta 
una forma de lágrima. Se distribuyen según dos direcciones principales NNO-SSE a N-S y NE- 
SO. La longitud de estos pockmarks varía entre 62 m y 266 m, con un valor medio de 158 m, y la 
profundidad varía entre 1 m y 4 m, con un valor medio de 2 m (Fig. 2.6.E y F). 
 
Compuestos: La mayoría de los pockmarks descritos se encuentran como elementos aislados e 
independientes sin embargo se ha observado como en ocasiones se pueden encontrar pockmarks 
superpuestos, de manera que existen pockmarks más pequeños situados dentro de otros mayores, 
así como compuestos donde varios se unen por sus bordes. Se han determinado 39 pockmarks 
de este tipo caracterizados por un perfil transversal en forma de W. Se distribuyen según una 
dirección ENE-OSO, con valores de diámetro que varían entre 87 y 332 m y profundidades 
entre 1 y 3 m (Fig. 2.6.G y H). 
 
2.2.2. Morfologías deposicionales 
 
2.2.2.1. Depósitos contorníticos  
 
Se han identificado depósitos contorníticos localizados en diferentes partes a lo largo del sector 
occidental del margen continental de la zona de estudio y a profundidades que van desde los 
500 m hasta 4500 m. Atendiendo a su morfología y en la localización del eje de máximo flujo se 
han identificado tres tipos distintos (siguiendo la nomenclatura de Faugères et al., 1999; Stow et 
al., 2002; Rebesco y Camerlenghi, 2008): drift adosado, drift monticular elongado y separado y drift 
mixto, así como dorsales contorníticas y ondas sedimentarias. A continuación se va a realizar una 
descripción de estos depósitos en función de su localización. 
 
2.2.2.1.1. Drifts adosados, drifts monticulares elongados y separados y drifts mixtos 
 
a) Plataforma de Ortegal 
 
Se han identificado dos tipos de depósitos contorníticos, localizados en el margen meridional 
de las cabeceras de los cañones de El Ferrol y A Coruña (Fig. 2.7.A): drifts adosados y drifts 
monticulares elongados y separados. 
 
En la cabecera del Cañón de A Coruña se localiza un drift adosado a una profundidad entre 400 
y 500 m, con una longitud de 8 km y una anchura de 11 km. En los perfiles sísmicos se 
caracteriza por presentar una morfología convexa, con el relieve positivo en la parte central del 
depósito y reflectores continuos, paralelos y ligeramente convexos, de reflectividad muy alta 
(Fig. 2.7.B).  
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Figura 2.6. Ejemplos de pockmarks identificados a partir de la sonda paramétrica y de datos batimétricos: 
(A y B) Regular, rp; (C y D) Ovalado (en planta) o Irregular (en perfil), op; (E y F) Asimétrico, ap; y (G y 
H) Compuesto, cp. Ver Fig. 2.4.B para localización. 
 
Los drifts monticulares elongados y separados son depósitos de dimensiones muy variables con una 
morfología monticular y elongada y una configuración interna de sus reflectores progradante 
talud arriba. Localizados en el sector occidental de la Plataforma de Ortegal, en la cabecera del 
Cañón de El Ferrol, se identifican cuatro depósitos de este tipo a una profundidad entre 500 y 
600 m (Fig. 2.7.C). Estos depósitos se caracterizan por una anchura de 2-8 km, una longitud de 
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3 a 9 km y direcciones variables: NE-SO, NO-SE y E-O. Además, el drift localizado en la parte 
más septentrional tiene asociado un campo de dorsales contorníticas que será descrito más 
adelante. Además, se han identificado tres drift monticulares elongados y separados al noroeste de la 
Plataforma de Ortegal, a una profundidad entre 600 y 800 m. Estos depósitos tienen una 
longitud de entre 9 y 12 km, una anchura entre 2 y 3,5 km y se extienden en dirección NE-SO y 
E-O. En los perfiles sísmicos estos depósitos se caracterizan por presentar una morfología 
convexa con un primer relleno transparente seguido de reflectores de alta reflectividad (Fig. 
2.7.D).  
 
Al norte del Cañón de El Ferrol, a una profundidad de entre 1000 y 1200 m, se vuelve a 
observar un drif adosado, que presenta una longitud de 19 km y una anchura de 11 km 
cubriendo una superficie de unos 210 km2. En los perfiles sísmicos se caracteriza por presentar 
reflectores continuos y paralelos de alta reflectividad (Fig. 2.7.E). 
 
b) Plataforma de Pardo Bazán 
 
En la Plataforma de Pardo Bazán se han identificado dos tipos de depósitos contorníticos; drift 
adosado y drift monticular elongado y separado (Fig. 2.8. A).  
 
Se han reconocido tres drifts adosados localizados a una profundidad entre 1200 y 1700 m. Uno 
de estos depósitos se encuentra cubriendo esta plataforma casi en su totalidad con una longitud 
de 55 km y una anchura de 20 km (Fig. 2.8.B). El otro depósito de este tipo se encuentra en el 
extremo occidental de esta plataforma, a una profundidad de 1700 m. Presenta una longitud de 
unos 9 km y una anchura de 11 km. En los perfiles sísmicos este depósito se caracteriza por 
presentar una morfología convexa con reflectores continuos y paralelos de alta reflectividad 
(Fig. 2.8.C). El otro depósito se localiza en el extremo nororiental, al sur del Cañón de A 
Coruña, a una profundidad de 1200 m. Se extiende en dirección NO-SE con una longitud de 
10, 5 km y una anchura de 3,5 km. En los perfiles sísmicos estos depósitos se caracterizan por 
una morfología convexa con reflectores continuos de alta reflectividad (Fig. 2.8.D). 
 
Además, se ha identificado un drift monticular elongado y separado que se localiza en el extremo 
suroccidental de esta plataforma a una profundidad de 1600 m (Fig. 2.8.C). Se extiende a lo 
largo de unos 8 km en dirección NO-SE, con una anchura de 2,5 km.  
 
Al norte del Cañón de A Coruña se han identificado cuatro depósitos contorníticos de tipo 
monticular elongado y separado a una profundidad entre 1200 y 1400 m (Fig. 2.8.A). Se extienden 
en dirección NO-SE a lo largo de entre 7 y 10 km, con anchuras entre 2 y 3 km.  
 
c) Plataforma de Castro 
 
Se han identificado drifts adosados y mixtos a profundidades entre 2200 y 2700 m. La Plataforma 
de Castro tiene una superficie de unos 545 km2 y está cubierta por un depósito contornítico de 
tipo mixto. Este depósito tiene una longitud de 32 km y una anchura de 17 km. En los perfiles 
sísmicos este depósito se caracteriza por presentar reflectores continuos y paralelos, de 
reflectividad muy alta, con truncación de estos reflectores hacia el noroeste (Fig. 2.8.E). 
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Figura 2.8. A) Mapa batimétrico con la localización de los depósitos contorníticos en la Plataforma de 
Pardo Bazán y Plataforma de Castro y perfiles sísmicos de alta resolución mostrando algunos ejemplos. B) 
Ejemplo del drift adosado localizado a lo largo de la Plataforma de Pardo Bazán. C) Drift adosado y drift 
monticular elongado y separado localizado en el extremo suroccidental de la Plataforma de Pardo Bazán. 
D) Drift adosado localizado al sur del Cañón de A Coruña. E) Depósito mixto en la Plataforma de 
Castro. Ver localización en (A). 
 
Al oeste de este sector se han identificado dos drift adosados que van a ser descritos de norte a 
sur. El primero se encuentra a continuación de la Plataforma de Castro a una profundidad de 
2500 m. Se extiende a lo largo de 22,5 km de longitud en dirección E-O y tiene una anchura de 
unos 9 km. Al sur de este depósito se localiza el segundo drift adosado a una profundidad de 
2700 m. Este depósito se extiende en dirección NO-SE con una longitud de 48 km y una 
anchura de 6 km (Fig. 2.8.A).  
 
d) Banco de Galicia 
 
En el sector de los bancos estructurales de Fernando y Ordoño se han identificado un drift 
monticular elongado y separado y tres drifts adosados (Fig. 2.9.A). Al suroeste del Alto de Fernando 
se ha localizado un drift monticular elongado y separado a una profundidad de 2700 m. Se extiende 
a lo largo de unos 15 km de longitud en dirección NO-SE con una anchura de 2 km. En los 
perfiles sísmicos este depósito se caracteriza por presentar una morfología convexa con 
reflectores continuos, paralelos y ligeramente convexos y de alta reflectividad (Fig. 2.9.B). 
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Los depósitos contorníticos adosados identificados en este sector se localizan a una profundidad 
de unos 2600 m. El primero de estos depósitos, situado en la parte más occidental, se 
caracteriza por tener una longitud de 7,5 km y una anchura de 5 km. Hacia el este de este 
depósito se localiza el segundo drift adosado caracterizado por presentar una morfología elongada 
de dirección E-O. Tiene una longitud de 24 km y una anchura de unos 2 km. En la parte más 
oriental de este sector, a una profundidad de 2570 m, se encuentra el último de estos depósitos 




Figura 2.9. A) Mapa batimétrico con la localización de los depósitos contorníticos en el sector de los 
bancos estructurales. B) Perfil sísmico de alta resolución mostrando el ejemplo del drift monticular elongado 
y separado localizado al suroeste del Alto de Fernando. C) Perfil sísmico de alta resolución mostrando el 
ejemplo de un drift adosado al este del Alto de Fernando. Ver localización en A. 
 
2.2.2.1.2. Dorsales contorníticas y ondas sedimentarias 
 
Al oeste de las plataformas de Castro y de Pardo Bazán se han localizado dos zonas muy amplias 
que se han identificado como dorsales contorníticas, así como en el extremo septentrional de la 
Plataforma de Ortegal (Fig. 2.10.A). La sección transversal de estas dorsales muestra una 
morfología convexa y ligeramente asimétrica con el flanco occidental más tendido que el flanco 
oriental (Fig. 2.10.B y C). Estas zonas cubiertas por dorsales contorníticas se han identificado 
únicamente en este sector del margen y van a ser descritas a continuación de oeste a este. 
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Al oeste de la Plataforma de Pardo Bazán se encuentra la primera zona de dorsales cubriendo 
una superficie de 240 km2 a una profundidad entre 2400 y 2600 m. Presenta una longitud de 
30 km y una anchura de 8 km y se extiende en dirección NO-SE. En este caso, las dorsales 
contorníticas que atraviesan esta zona se disponen en dirección NE-SO y pueden alcanzar una 




Figura 2.10. A) Mapa batimétrico donde se localizan las dorsales contorníticas en el sector central del 
margen y ondas contorníticas en el Cañón de El Ferrol. B) Perfil topográfico de las dorsales situadas al 
oeste de la Plataforma de Pardo Bazán. Ver localización en (A). C) Perfil sísmico de alta resolución 
mostrando el ejemplo de dorsales contorníticas en el sector occidental del margen. D) Mapa batimétrico de 
la cabecera del cañón de El Ferrol, donde se observa en detalle las ondas sedimentarias paralelas y de 
dirección N-S. Ver localización en (B). E) Perfil sísmico de TOPAS que cruza transversalmente las ondas 
sedimentarias evidenciando su morfología asimétrica. Ver localización en C. 
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La segunda se encuentra al oeste de la Plataforma de Castro a una profundidad entre 2500 y 
2700 m. Se extiende en dirección E-O a lo largo de unos 20 km de longitud y con una anchura 
de unos 7 km. Esta zona se encuentra cubierta por dorsales de dirección N-S que presentan una 
incisión que puede alcanzar los 15 m. 
 
Además, se han identificado ondas sedimentarias en la cabecera del Cañón de El Ferrol, en la 
Plataforma de Ortegal, sobre uno de los depósitos contorníticos (Fig. 2.10.D). Presentan una 
dirección N-S y ocupan una extensión de 10 km2 a una profundidad de entre 600 y 650 m. 
Tienen una altura de 5 m y una anchura de 200 m. Son asimétricas con una mayor pendiente 
del flanco este (3º), lo que indica un desplazamiento de las ondas en esta dirección. En los 
registros sísmicos se caracterizan por presentar morfologías asimétricas de baja reflectividad (Fig. 
2.10.E). 
 
También en el extremo meridional de la Plataforma Marginal de Ortegal se observa la presencia 
de una sucesión de ondas de dirección N-S (Fig. 2.11.A y B). Esta superficie ocupa una 
extensión de 400 km2 a una profundidad entre 200 y 250 m. Estas ondas son simétricas y se 
caracterizan porque sus crestas se sitúan a una altura máxima de 2 m sobre el nivel de base de la 
plataforma y tienen una amplitud media de 500 m. En los perfiles sísmicos se observa zonas con 
un relieve positivo y negativo, cuyo reflector del fondo presenta una alta reflectividad, 
formando pequeñas ondulaciones en el fondo marino (Fig. 2.11.C). 
 
2.2.2.2. Depósitos por movimientos en masa 
 
En el sector occidental del Margen Continental de Galicia, en la zona de estudio, se han podido 
determinar la existencia de rasgos morfológicos sedimentarios y erosivos de origen gravitacional 
(Fig. 2.12.A). Se han identificado estas morfologías en dos zonas: en el flanco septentrional del 
Banco de Galicia y en el sector proximal de la Plataforma de Pardo Bazán (Fig. 2.12.A). Estos 
depósitos se encuentran asociados a escarpes y en los perfiles sísmicos se caracterizan por la 
presencia de reflectores ondulados a partir de superficies de deslizamiento que generan 
pequeños cuerpos con morfologías onduladas y asimétricas en superficie de alta reflectividad 
(Fig. 2.12).  
 
En la zona del Banco de Galicia el gradiente medio es de 8º pudiendo alcanzar los 17º en 
algunos puntos y estos depósitos ocupan, aproximadamente, una extensión de unos 900 km2 
(Fig. 2.12.B). Los depósitos localizados en la Plataforma de Pardo Bazán se extienden 
aproximadamente unos 300 km2, orientados según una dirección NE-SO con un gradiente de 
pendiente máximo de 5º. 
 
Se han identificado depósitos por movimientos en masa en el talud inferior a la salida de los 
cañones de El Ferrol y A Coruña. Estos depósitos cubren una superficie de unos 150-200 km2 
sobre la llanura abisal a una profundidad entre 4800 y 4900 m (Fig. 2.12.C). 
 
Además, se han identificado depósitos de deslizamiento y reptación en el extremo septentrional 
de las cabeceras de los cañones de El Ferrol y A Coruña. Se manifiestan en forma de 
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ondulaciones originando pequeñas terrazas orientadas de forma perpendicular a la línea de la 
pendiente. Los depósitos más relevantes se asocian al Cañón de A Coruña donde ocupan una 
extensión de aproximadamente 70 km2. Este tipo de depósitos de reptación también se han 
identificado en el extremo septentrional de la Cuenca Interior, a una profundidad de 4100 m, 
donde se extienden aproximadamente unos 400 km2 hacia el norte (Fig. 2.1.A). 
 
 
Figura 2.11. A) Mapa batimétrico de la Plataforma de Ortegal. B) Mapa batimétrico de detalle donde se 
localizan las ondas sedimentarias de dirección N-S. Ver localización en (A). C) Perfil sísmico de TOPAS 
donde se muestra la superficie de ondas al sur de la Plataforma de Ortegal, caracterizadas por un fuerte 
reflector del fondo y morfología asimétrica. Ver localización en B. 
 
2.2.3. Morfologías erosivas 
 
2.2.3.1. Cañones submarinos 
 
El talud continental se caracteriza por estar erosionado por numerosos cañones submarinos, 
algunos de ellos con claro control tectónico, en cuyas cabeceras se identifican numerosos 
tributarios con una distribución dendrítica (Fig. 2.1). En general se puede observar en los 
perfiles sísmicos que estos cañones se caracterizan por una incisión con paredes escarpadas, de 
pendiente muy elevada y con una superficie del fondo muy reflectiva. A continuación se van a 
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describir los caracteres morfológicos de los cañones más importantes del margen, de oeste a este 




Figura 2.12. A) Mapa batimétrico donde se muestran las áreas cubiertas por depósitos derivados de 
movimientos gravitacionales, en verde oscuro deslizamientos, verde claro los depósitos de reptación y azul 
los depósitos por movimientos en masa. B) Perfil sísmico donde se muestran deslizamientos en el extremo 
septentrional del sector de los bancos estructurales. C) Perfil sísmico donde se muestra los depósitos por 
movimientos en masa en el talud inferior a la salida de los cañones de El Ferrol y A Coruña. Ver 
localización en A 
 
Los cañones localizados en el sector más occidental del margen en la zona de estudio se 
encuentran a partir de los 3000-3200 m de profundidad, alcanzando el pie del talud a 
profundidades por encima de los 4500 m. Presentan una longitud media de 12 km y un 
gradiente axial medio de 7º. El perfil transversal tiene forma de U o V con un valor medio de 
profundidad de incisión de 150 m. 
 
2.2.3.1.1. Cañón de Lage 
 
El Cañón de Lage presenta una longitud de unos 80 km con una orientación inicial NE-SO en 
su cabecera que cambia a E-O en su tramo final, con un gradiente de 2,5º (Fig. 2.13 y 2.14.A). 
La cabecera de este cañón se localiza en la Plataforma de Castro a una profundidad de 2200 m. 
En general, presenta una sección en forma de U con valores máximos de profundidad de 
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incisión en torno a 300 m. Se han diferenciado tres sectores en función de sus características 
morfológicas (Fig. 2.14): 
 
 
Figura 2.13. Mapa de batimetría con la localización de los tres cañones más importantes del sector central 
de la zona de estudio: Lage, A Coruña y El Ferrol. 
 
1) Sector 1. Este sector presenta una longitud de 46 km hasta una profundidad de 3770 m 
con una orientación inicial NE-SO que cambia a E-O y un gradiente axial de 2,4º. En 
este sector el cañón se caracteriza por presentar una anchura de 12-20 km y una 
profundidad de incisión del eje de 500-700 m. Se caracteriza por una sección transversal 
en forma de U ancha con una mayor pendiente en el flanco sur, con valores máximos 
de pendiente de 17º, y una pendiente más suave en el flanco norte, con valores de 
pendiente de unos 4-4,5º.  
 
2) Sector 2. Presenta una longitud de 14 km en dirección E-O hasta alcanzar el eje una 
profundidad de 4460 m con un gradiente axial de aproximadamente 2,5º. En este sector 
disminuye tanto la anchura del cañón como la profundidad de incisión con valores 
medios de 7 km y 350 m, respectivamente. Presenta una sección en forma de U 
asimétrica con valores medios de pendiente para el flanco norte de 6º y de 22º para el 
flanco sur. 
 
3) Sector 3. Este sector tiene una longitud de 17 km en dirección E-O, alcanzando el eje del 
cañón una profundidad de 5030 m con un gradiente axial de unos 2º. Presenta una 
incisión más profunda que puede alcanzar los 400-500 m, una sección transversal en 
forma de V y la pendiente de ambos flancos con valores entre 9º y 11º (Fig. 2.13). La 
anchura del cañón oscila entre 2,5 y 5 km a lo largo de este sector. 
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2.2.3.1.2. Cañón de A Coruña  
 
La cabecera del Cañón de A Coruña es una pequeña zona dentro de un área donde confluyen 
varios sistemas de cañones, localizado a una profundidad de unos 450-500 m. Se extiende en 
dirección NO-SE con una longitud de unos 72 km y un gradiente de pendiente de unos 4º 
(Figs. 2.13 y 2.15.A). Se han diferenciado tres sectores en su trayectoria en función de sus 





Figura 2.14. A) Mapa batimétrico del Cañón de Lage con los diferentes sectores de su trayectoria (x-x’) y la 
localización de los perfiles topográficos (a, b y c). B) Mapa de pendientes. C) Profundidad del eje 
longitudinal del cañón y ejemplos de perfiles topográficos representativos de cada sector. Ver localización en 
(A). 






Figura 2.15. A) Mapa batimétrico del Cañón de A Coruña con los diferentes sectores de su trayectoria (x-
x’) y la localización de los perfiles topográficos (a, b y c). B) Mapa de pendientes. C) Profundidad del eje 
longitudinal del cañón y ejemplos de perfiles topográficos representativos de cada sector (a, b y c). Ver 
localización en (A). 
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1) Sector 1. En este sector el Cañón de A Coruña presenta una longitud de 31 km desde 
una profundidad de 450 m hasta alcanzar los 1820 m con un gradiente de 
aproximadamente 3º. Presenta una trayectoria curva, teniendo durante los primeros 7 
km una dirección NE-SO para cambiar después a NO-SE. El cañón en este sector se 
caracteriza por una sección transversal en forma de U, en la cabecera, y V, al final de 
este sector, con valores de pendiente de 7-9º en ambos flancos. Presenta una anchura de 
unos 4 km y una profundidad de incisión del eje de entre 150 y 300 m.  
 
2) Sector 2. En este sector disminuye tanto la anchura del cañón como la profundidad de 
incisión con valores en torno a 1 km y 75 m, respectivamente. Presenta una longitud de 
19 km hacia el noroeste alcanzando el eje una profundidad de unos 3000 m con un 
gradiente axial de unos 4º. Su perfil transversal tiene forma de V con valores de 
pendiente de 3-4º para ambos flancos.  
 
3) Sector 3. Tiene una longitud de 22 km en dirección NO-SE hasta alcanzar el eje del 
cañón una profundidad de 4900 m con un gradiente axial de unos 5º. La anchura en 
este sector aumenta, con valores de entre 4 y 6 km, así como la profundidad de incisión 
que alcanza los 300 m. El perfil transversal se caracteriza por tener forma de artesa con 
valores medios de pendiente de 4º. 
 
2.2.3.1.3. Cañón de El Ferrol 
 
El Cañón de El Ferrol se localiza en el sector septentrional de la Plataforma de Ortegal (Fig. 
2.13). La cabecera de este cañón se localiza a unos 530 m de profundidad en la Plataforma 
Marginal de Ortegal y se extiende hasta alcanzar la Llanura Abisal de Vizcaya a una 
profundidad de unos 4830 m. Presenta una dirección ONO-ESE con una longitud total de 
unos 64 km. Su perfil transversal tiene forma de U y V con un gradiente axial de unos 4,4º 
(Fig. 2.16).  
 
Se observan cambios de orientación en su trayectoria (Figs. 2.13 y 2.16.A), pasando de una 
dirección E-O en la cabecera a una dirección NE-SO cuando alcanza la Plataforma Marginal de 
Pardo Bazán. Se encaja a lo largo de la plataforma con una dirección ESE-ONO flexionándose 
con una dirección NE-SO nuevamente cuando finaliza. Alcanza la llanura abisal con una 
orientación NO-SE. Se han diferenciado tres sectores en su trayectoria a partir de sus 
características morfológicas (Fig. 2.16):  
 
1) Sector 1. La cabecera del Cañón de El Ferrol se localiza a una profundidad de unos 530 
m. Este sector tiene una longitud de 20 km hacia el suroeste alcanzando el eje una 
profundidad de unos 1450 m con un gradiente axial de aproximadamente 3º. 
Inicialmente presenta dirección E-O que pasa a ser NE-SO en el tramo final de este 
sector. En este sector el perfil transversal del cañón se caracteriza por tener una forma 
de artesa con pendientes en ambos flancos de entre 2º y 4º. La anchura del cañón varía 
desde 1,5 hasta unos 3 km, con una profundidad de incisión de entre 25 y 50 m.  
 
C 






Figura 2.16. A) Mapa batimétrico del Cañón de El Ferrol con los diferentes sectores de su trayectoria (x-x’) 
y la localización de los perfiles topográficos (a, b, y c). B) Mapa de pendientes. C) Profundidad del eje 
longitudinal del cañón y ejemplos de perfiles topográficos representativos de cada sector (a, b y c). Ver 
localización en (A). 
 
2) Sector 2. En este sector el Cañón de El Ferrol tiene una longitud de 15 km. Inicialmente 
presenta una dirección E-O que pasa a ser NE-SO en el tramo final de este sector, 
alcanzando el eje una profundidad de 2370 m con un gradiente de 3,3º. Presenta una 
incisión más profunda pudiendo alcanzar los 500 m, una sección transversal en forma 
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de V y la pendiente de ambos flancos con valores de 9-12º. Tiene una anchura de entre 
3 y 5 km y el eje del cañón se sitúa a una profundidad que va desde unos 1400 m hasta 
unos 2250 m. 
 
3) Sector 3. Este sector se extiende hasta la base del talud, a unos 4827 m de profundidad. 
La longitud total del eje en este sector es de 29 km y el gradiente axial de unos 5,5º. 
Durante los primeros 8 km el cañón presenta una orientación inicial NO-SE, que 
cambia a ENE-OSO durante 5 km y cambia a NO-SE durante los últimos 16 km de su 
trayectoria. La anchura en este sector es de unos 2 km y la profundidad de incisión del 
eje del cañón es de unos 100-200 m. El perfil transversal del cañón es asimétrico, tiene 
forma de U con una mayor pendiente en el flanco oriental, con valores de entre 9º y 
12º, y una pendiente más suave en el occidental, con valores entre 3º y 4,5º. 
 
Los cañones que se localizan en la parte más septentrional del margen se disponen, por lo 
general, perpendiculares a éste con trazados rectilíneos y comienzan a partir de los 500 m de 
profundidad. Presentan longitudes que varían entre 10 y 30 km y un gradiente medio de 10º.  
 
La mayoría de estos cañones tienen un perfil transversal en forma de V- con profundidad de  
incisión entre 100 y 300 m (Fig. 2.17). A continuación se detallan las características de los 
principales cañones que cortan al talud en este sector: 
 
 
Figura 2.17. Mapa de batimetría con la localización de los dos cañones más importantes del sector 
septentrional del margen: San Jorge y La Frouseira. 
 
2.2.3.1.4. Cañón de San Jorge  
 
La cabecera del Cañón de San Jorge se localiza, aproximadamente, a una profundidad de 520 
m. Presenta una longitud de unos 35 km en dirección NNE-SSE con un valor de gradiente axial 
de, aproximadamente, 7º (Figs. 2.17 y 2.18). Presenta un perfil transversal que tiene forma de U 
en los primeros 18 km, con profundidad de incisión de 200 m, y forma de V al final, con una 
profundidad de incisión que alcanza los 400 m. Se han diferenciado tres sectores en función de 
sus características morfológicas (Fig. 2.18): 






Figura 2.18. A) Mapa batimétrico del Cañón de San Jorge con los diferentes sectores de su trayectoria (x-
x’) y la localización de los perfiles topográficos (a, b y c). B) Mapa de pendientes. C) Profundidad del eje 
longitudinal del cañón y ejemplos de perfiles topográficos representativos de cada sector (a, b y c). Ver 
localización en (A). 
 
1) Sector 1. Este sector tiene una longitud de 18 km en dirección noreste alcanzando el eje 
del cañón una profundidad de 3350 m con un gradiente axial de 9,5º. Su tramo inicial 
tiene una orientación N-S, que pasa en su tramo medio a NE-SO, y se dispone 
nuevamente N-S al final de este sector. Presenta una sección transversal en forma de U 
con una mayor pendiente del flanco occidental, con valores en torno a 11º, y la 
pendiente del flanco oriental más suave, con valores en torno a 7º. Se caracteriza por 
una anchura de entre 1,5 y 3 km y una profundidad de incisión que no supera los 100 
m. 
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2) Sector 2. En este sector el eje del cañón tiene una longitud de unos 7 km en dirección 
NNE-SSO, alcanzando una profundidad de unos 4200 m con un gradiente axial de, 
aproximadamente, 6º. En este sector aumenta tanto la anchura como la profundidad 
del eje del cañón con valores de 4-6 km y 150-200 m, respectivamente. Se caracteriza por 
presentar un perfil transversal en forma de V simétrica, con valores de pendiente 
medios de 3º. 
 
3) Sector 3. Este sector tiene una longitud de 10 km en dirección NNE-SSO, hasta alcanzar 
la llanura abisal a una profundidad de 4920 m. El cañón en este sector se caracteriza por 
tener una sección en forma de U con valores de pendiente de 9 º -11º para ambos 
flancos. Tiene una anchura media de unos 2 km, una profundidad de incisión de 200-
250 m y un gradiente axial de 4º.  
 
2.2.3.1.5. Cañón de La Frouseira  
 
La cabecera del Cañón de La Frouseira se localiza aproximadamente a 900 m de profundidad y 
tiene una dirección NNE-SSO (Figs. 2.17 y 2.19.A). Su longitud es de 26 km y presenta un 
gradiente axial de 9º. Se caracteriza por un perfil transversal en forma de U y una profundidad 
de incisión media de 250 m. Se han identificado dos sectores en función de sus características 
morfológicas (Fig. 2.19): 
 
1) Sector 1. La cabecera de este cañón se localiza a una profundidad de unos 850-900 m. 
Este sector tiene una longitud de 12,5 km y una dirección NE-SO, alcanzando el eje una 
profundidad de unos 3200 m con un gradiente axial de unos 10,5º. Presenta una 
anchura media de 1,5 km y una profundidad de incisión de 75-100 m. Se caracteriza 
por una sección transversal en forma de U asimétrica con una mayor pendiente en el 
flanco oriental, con valores máximos de 17º, y una pendiente más suave en el 
occidental, con valores máximos de 13º.  
 
2) Sector 2. Este sector tiene una longitud de 7 km y una dirección NE-SO. Presenta una 
incisión más profunda con valores medios de 200 m, un perfil transversal en forma de 
V y la pendiente de ambos flancos con valores de 6º -7º. Tiene una anchura de 3-3,5 km 
y el eje del cañón alcanza los 4400 m de profundidad con un gradiente axial de 
aproximadamente 9º. 
 
3) Sector 3. La longitud total del eje en este sector es de unos 8 km alcanzando una 
profundidad de 4870 m, con un gradiente axial de 4º y una profundidad de incisión 
máxima de 300 m. Su tramo inicial presenta dirección NE-SO y en su parte final se 
dispone NNE-SSO. El cañón en este sector presenta una anchura de 3-4 km y una 
sección transversal en forma de U ancha, con valores de pendiente para ambos flancos 
de 16º -18º. 
 
Hacia el este los cañones que cortan al talud presentan trazados rectilíneos y comienzan a una 
profundidad en torno los 1200-1500 m. Tienen una longitud y pendiente media de 9 km y 11º, 
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respectivamente (Fig. 2.19.A y B). La sección transversal de estos cañones tiene forma de U o V 
con incisiones entre 150 y 200 m. En esta zona cabe destacar el Cañón de Avilés cuya cabecera 
se localiza a unos 140 m de profundidad sobre la plataforma y desemboca sobre los 4700 m en 
la base del talud continental. Inicialmente se extiende oblicuo al margen en dirección NO-SE y 
a la mitad de su trazado cambia a NNE-SSO. Presenta una longitud de unos 50 km y un 
gradiente axial de 5º. Su perfil transversal tiene forma de V, con valores de profundidad de 
incisión que pueden alcanzar los 750 m (Sánchez et al., 2010, proyecto ECOMARG). No se 





Figura 2.19. A) Mapa batimétrico del Cañón de La Frouseira con los diferentes sectores de su trayectoria 
(x-x’) y la localización de los perfiles topográficos (a, b y c). B) Mapa de pendientes. C) Profundidad del eje 
longitudinal del cañón (x-x’) y ejemplos de perfiles topográficos representativos de cada sector (a, b y c). Ver 
localización en (A). 
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2.2.3.2. Gullies 
 
Se han determinado un elevado número de gullies a lo largo del sector central del margen en la 
zona de estudio, localizados a profundidades por encima de los 2000 m. Se caracterizan en los 





Figura 2.20. A) Mapa batimétrico donde se localizan los gullies identificados en las plataformas 
marginales de Pardo Bazán y Castro. B) Ejemplo de perfil sísmico donde se pueden identificar los gullies 
presentes en las Plataforma Marginal de Castro. C) Ejemplo de perfil sísmico donde se pueden identificar 
los gullies presentes en las Plataforma Marginal de Pardo Bazán. D) Ejemplo de perfil sísmico donde se 
pueden identificar los gullies presentes en la zona de los bancos estructurales. Estos gullies se caracterizan 
por presentar morfologías en U y V. 
 
Se localizan en el sector distal de la Plataforma de Castro, entre 2600 m y 2700 m de 
profundidad, conectando esta plataforma marginal con los cañones que desembocan en la 
llanura abisal (Fig. 2.20.A). Estos gullies se caracterizan por presentar dimensiones muy 
uniformes a lo largo de todo este sector, con valores máximos de longitud y profundidad de 6 
km y 50 m, respectivamente.  
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También se encuentran en el borde noroeste de la Plataforma de Pardo Bazán, a 1900 m de 
profundidad, y desembocando en la plataforma de Castro, a 2200 m (Fig. 2.20.A). Presentan 
dimensiones uniformes con valores medios de longitud de 5 km y de anchura de 1,5 km. Se 
caracterizan por una orientación NO-SE, con un gradiente de 2,8º, y un perfil transversal en 
forma de U con valores medios de profundidad de incisión de 30 m (Fig. 2.20.B). En el 
extremo oriental de este sector se identifica uno con mayores dimensiones que el resto, con una 
longitud de 15 km, una anchura de hasta 3 km y una profundidad de incisión que puede 
alcanzar los 100 m y una morfología en V asimétrica (Fig. 2.20.C).  
 
Además, se observan gullies de mayores dimensiones hacia el oeste del margen, en la región del 
Banco de Galicia. Estos presentan un trazado rectilíneo, con orientación NE-SO y pueden 
alcanzar profundidades por encima de los 3500 m. Tienen longitudes de hasta 12 km y una 
anchura que varía desde decenas de metros hasta 2 ó 3 km (Fig. 2.20.D). 
 
2.2.3.3. Fosas contorníticas 
 
Se han identificado fosas contorníticas a lo largo del sector occidental del margen en la zona de 
estudio asociadas a los drift monticulares elongados y separados que se han descrito con 
anterioridad (Fig. 2.1.C). A continuación se va a realizar una descripción de estos rasgos 
morfológicos en función de su localización.  
 
a) Plataforma de Ortegal 
 
En la parte noroccidental de esta plataforma se han identificado tres fosas contorníticas a 
profundidades entre 500 y 800 m. A continuación se va a hacer una descripción, de norte a sur, 
de estas morfologías (Fig. 2.21).  
 
La fosa más septentrional se extiende a lo largo de 9 km en dirección E-O a una profundidad de 
710 m. presenta una anchura de 500 m y una profundidad de incisión media de 8 m, 
alcanzando los 15 m en la parte central (Fig.2.21.A.1). La siguiente fosa presenta una longitud 
de 11 km, una anchura de 500 m y una profundidad máxima del eje de 10 m. Se extiende en 
dirección ENE-OSO pasando de una profundidad de 700 m en el extremo suroeste hasta 500 
m en el extremo noreste (Fig. 2.21.A.2 y B). La fosa más meridional se extiende a lo largo unos 
12 km en dirección E-O a una profundidad que va desde 650 m hasta llegar a los 800 m. 
Presenta una anchura de 1 km y una profundidad de incisión media de 15 m que puede 
alcanzar los 20 m en el extremo oriental (Fig. 2.21.A.3).  
 
En el extremo occidental de la Plataforma de Ortegal destaca la presencia de tres fosas 
contorníticas asociadas a los drifts monticulares identificados en las cabeceras de los cañones de 
El Ferrol y A Coruña, a una profundidad entre 450 y 700 m. En la cabecera del Cañón de El 
Ferrol la fosa localizada en la parte septentrional se extiende a lo largo de unos 5 km de 
longitud y a una profundidad de unos 550 m en dirección NNO-SSE (Fig. 2.21.A.4). En la 
parte central va incrementándose la profundidad máxima de la fosa y se va haciendo más 
extensa, pasando de los 5 m de profundidad y 200 m de anchura en los extremos hasta los 10 m 
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de profundidad y 1 km de anchura en el centro. En los perfiles sísmicos esta fosa se caracteriza 
por presentar una superficie erosiva de alta reflectividad y una sección en forma de U 
asimétrica, con la pared más abrupta en el margen este, con valores de pendiente entre 4 y 5º, y 





Figura 2.21. A) Mapa batimétrico donde se localizan las fosas contorníticas y la superficie de abrasión en 
la parte occidental de la Plataforma de Ortegal. Perfiles sísmicos de alta resolución mostrando algunos 
ejemplos: B) Fosa contornítica en la parte noroccidental de la Plataforma de Ortegal. C) Fosa contornítica 
en la cabecera del Cañón de El Ferrol. D) Fosa contornítica en la cabecera del Cañón de A Coruña. E) 
Superficie de abrasión en el extremo suroeste de la Plataforma de Ortegal. 
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Hacia el sur se encuentra la siguiente fosa que se extiende en dirección ONO-ESE a una 
profundidad de 450 m a lo largo de unos 3 km, con una anchura de 800 m y una profundidad 
del eje de unos 20 m (Fig. 2.21.A.5) Se caracteriza por un perfil transversal en forma de V 
simétrica, donde las paredes tienen valores de pendiente entre 3 y 4º. 
 
En la cabecera del Cañón de A Coruña se localiza la tercera fosa que se extiende a lo largo de 9 
km en dirección NO-SE a una profundidad de 700 m (Fig. 2.21.A.6). Tiene una anchura 2 km 
y una profundidad de incisión de hasta 15 m. El perfil transversal de esta fosa se caracteriza por 
una sección en forma de V asimétrica, con el margen este más abrupto, con valores de 
pendiente de unos 6º, y el margen oeste más tendido, con valores de 2º (Fig. 2.21.D).  
 
b) Plataforma de Pardo Bazán 
 
Se han identificado seis fosas contorníticas dos de ellas en los extremos suroeste y noreste de la 
Plataforma de Pardo Bazán localizadas a una profundidad de 1800 m y 1500 m, 
respectivamente, y cuatro al norte del Cañón de A Coruña a una profundidad de 1200 m (Fig. 
2.21.A). 
 
Las fosas al norte del Cañón de A Coruña (Fig.2.21.A.7) se extienden en dirección NO-SE y se 
caracterizan por presentar dimensiones similares, con valores de longitud que varían entre 8 y 
10 km, anchuras entre 800 m y 2 km y una profundidad de incisión entre 10 y 20 m.  
La siguiente fosa se localiza en el extremo noreste de la plataforma y se extiende en dirección 
NO-SE (Fig. 2.21.A.8) a una profundidad de 1500 m. Presenta una longitud de 10,5 km, una 
anchura de 1 km y una profundidad máxima del eje de 15 m. En perfil transversal esta fosa se 
caracteriza por presentar una sección en forma de V simétrica. 
 
En el extremo suroeste se localiza una de las fosas contorniticas que se extiende a lo largo de 
unos 8 km en dirección NO-SE (Fig. 2.21.9) a una profundidad de 1800 m. Presenta una 
anchura de de 500 m y una profundidad de incisión que varía desde 4 m en los extremos hasta 
los 15 m en la parte central. Se caracteriza por un perfil transversal en forma de V simétrica. 
 
c) Banco Galicia 
 
En el sector occidental del margen en la zona de estudio se ha identificado una fosa 
contornítica al sur del Alto de Fernando. Se extiende a lo largo de 15 km en dirección NO-SE a 
una profundidad de 2700 m. Presenta una anchura de unos 1,5 km y profundidad de incisión 
de unos 50 m. En el perfil transversal esta fosa se caracteriza por una sección en forma de V 
simétrica (Fig. 2.9.B). 
 
2.2.3.4. Superficies de abrasión 
 
En el extremo suroeste de la Plataforma de Ortegal se localizan una superficie de abrasión a una 
profundidad de entre 300 y 650 m (Fig. 2.21.E). La superficie total se extiende en dirección NE-
SO con una longitud de unos 90 km y una anchura máxima de unos 15 km. 
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2.3. LLANURAS ABISALES DE VIZCAYA E IBERIA 
 
El Margen Continental de Galicia está limitado al norte por la Llanura Abisal de Vizcaya y al 
oeste por la Llanura Abisal de Iberia. Se extienden a profundidades mayores de los 5000 m y 
5300 m, respectivamente. En este sector se han identificado morfologías de origen tectónico 
como los altos estructurales; deposicionales representadas por depósitos contorníticos, lóbulos, 
diques, y por movimientos en masa; de carácter erosivo caben destacar fosas contorníticas y 
canales medio-oceánicos (Fig. 2.1.C). 
 
2.3.1. Morfologías de origen tectónico 
 
2.3.1.1. Altos estructurales 
 
Se localizan en el sector septentrional y occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya en la zona de 
estudio y se denominan altos de Charcot, de A Coruña y de Finisterre (Figs. 2.1.C y 2.22.A). El 
Alto de Charcot se localiza a una profundidad de 3200 m y está limitado al este y sur por la 
Llanura Abisal de Vizcaya. Tiene una longitud de 324 km, en la zona de estudio, una dirección 
E-O y una altura máxima de 1800 m (Fig. 2.22.B). El Alto de A Coruña se localiza en el sector 
más occidental del margen a una profundidad de 4200 m. Se caracteriza por una anchura de 96 
km, una longitud, en la zona de estudio, de 87 km y una altura de aproximadamente 1000 m 
en el flanco norte y de 1250 m en el flanco sur. El Alto de Finisterre se caracteriza por presentar 
una morfología elongada y arqueada en planta, con una longitud de 75 km en dirección NNO-
SSE y entre 20 y 30 km de anchura. La cresta se localiza a una profundidad de 4330 m y puede 
alcanzar una altura de hasta 950 m en su flanco oeste y hasta 650 m en el este (Fig. 2.22.C). 
 
2.3.2. Morfologías deposicionales  
 
2.3.2.1. Abanicos submarinos 
 
En la parte distal de los cañones submarinos destaca la formación de abanicos submarinos, 
extendiéndose a una profundidad por encima de los 4600 m. Se localizan, principalmente, en 
el sector septentrional del margen con una extensión media de 6 km de longitud y 4 km de 
anchura. Además, en este sector en la base del talud se identifican dos de estos abanicos (Figs. 
2.1.C y 2.23.A y B), el más occidental se caracteriza por presentar una forma elongada 
extendiéndose al pie del talud a lo largo de unos 80 km, en dirección E-O, y una anchura de 
unos 5 km (Fig. 2.23.A). En la parte central del sector septentrional se localiza otro depósito de 
mayor tamaño que el anterior caracterizado por presentar una anchura de 43 km y una longitud 
de 29 km (Fig. 2.23.B). 
 
En el sector septentrional se identifican tres grandes abanicos localizados en la Llanura Abisal 
de Vizcaya a una profundidad de entre 4700 y 4900 m (Fig. 2.23). El abanico situado en la 
parte más oriental se caracteriza por cubrir casi la totalidad de este sector de la cuenca. Se 
extiende con una dirección inicial NO-SE que cambia a E-O a lo largo de unos 300 km y con  
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p una anchura máxima de 68 km (Fig. 2.23.C). A continuación, hacia el oeste, se localiza el más 
pequeño de estos abanicos que se encuentra cubriendo una superficie de unos 1250 km2 a una 
profundidad de unos 4800 m (Fig 2.23.D). Es posible identificar morfologías alargadas, 
semejante a dedos, denominadas “fingers” (O’Connell et al., 1991; Klaucke et al., 2004), en la 
parte distal de este tipo de abanicos, que se extiende a lo largo de uno 157 km con una 
dirección inicial E-O que después cambia a NO-SE. Presentan una anchura de unos 4,5 km en 
la parte inicial que alcanza hasta 30 km en la parte distal (Fig. 2.23.E). 
 
En el sector central de la zona de estudio destaca un abanico que se localiza al norte de la 
cuenca interna (Fig. 2.23.F). Se caracteriza por tener 45 km de anchura y se extiende unos 29 




Figura 2.23. Mapa batimétrico donde se localizan los principales abanicos submarinos identificados en 
este sector del margen, y nombrados como A-F (ver detalles en el texto).  
 
2.3.2.2. Depresión de depósito 
 
En el sector septentrional del margen se ha identificado una depresión batimétrica entre los 
grandes abanicos submarinos de este sector (Figs. 2.1.C y 2.24). 
 
Se extiende aproximadamente unos 247 km en dirección E-O paralelo al Margen Continental 
Ibérico. Se caracteriza por una anchura y una profundidad de incisión muy uniformes, con 
valores en torno a 20 km y 10 m, respectivamente. Su perfil transversal es simétrico con forma 
de U y valores de pendiente de 0,05º para ambas vertientes. 
 
2.3.2.3. Depósitos contorníticos 
 
En el sector meridional de la Llanura Abisal de Vizcaya, al norte del Banco de Galicia y al oeste 
de la Plataforma de Castro, se han identificado dos depósitos contorníticos del tipo drift 
monticular elongado y separado (Figs. 2.1.C y 2.25.A). 
 





Figura 2.24. A) Mapa batimétrico con la localización de los perfiles topográficos B y C, donde se aprecia 
la depresión en el sector septentrional del margen.  
 
En el extremo norte de la zona de los bancos estructurales se ha cartografiado un depósito 
contornítico a una profundidad de 5000 m. Se extiende a lo largo de 22 km de longitud en 
dirección NE-SO con una anchura de 3 km.  
 
El segundo drift se localiza al oeste de la zona de las plataformas marginales a una profundidad 
de unos 4900 m. Presenta una dirección NE-SO con una longitud de 53 km y una anchura de 
6,5 km. En los perfiles sísmicos este depósito se caracteriza por una morfología convexa con 
reflectores continuos y paralelos de alta reflectividad (Fig. 2.25.B). 
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Figura 2.25. A) Situación de los depósitos y fosas contorníticas en la Llanura Abisal de Vizcaya de la 
zona de estudio. B) Perfil sísmico de alta resolución mostrando un ejemplo del depósito y fosa contornítica 




Un rasgo característico de los canales medio-oceánicos es el desarrollo de diques en sus 
márgenes a lo largo de su trayectoria. En la zona de estudio se han identificado diques a lo largo 
del sistema de canales que circula por el sector occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya 
estudia en este trabajo (Fig. 2.1.C). 
 
A lo largo de la trayectoria del Canal de Ortegal tiene lugar el desarrollo de un dique en el 
margen derecho de dirección NE-SO. Este dique se caracteriza por tener una longitud de 146 
km, una anchura máxima al inicio de unos 13 km y una altura entre 5 y 8 m (Figs. 2.26.A y B). 
 
La parte central de la trayectoria del Canal Hespérides se caracteriza por el desarrollo de un 
dique en el margen norte del canal que tiene una longitud de unos 100 km. La parte central de 
este dique presenta valores máximos de anchura y altura sobre el nivel de la llanura abisal de 12 
km y 18 m, respectivamente (Fig. 2.26.A). 
 
Además, se ha observado el desarrollo de diques en los canales secundarios del canal 
Hespérides, tanto en el margen derecho como en el izquierdo, a lo largo de unos 36 km. Estos 
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diques se caracterizan por tener anchuras y alturas máximas en la parte central con valores de 
unos 4 km y 5 m, respectivamente (Fig. 2.26.A y C). 
 
 
Figura 2.26. A) Mapa batimétrico donde se localizan los diques identificados en el sector occidental de la 
Llanura Abisal de Vizcaya estudiada en este trabajo y perfiles sísmicos de alta resolución donde se 
muestran algunos ejemplos: B) Perfil sísmico donde se muestra el dique asociado al Canal de Ortegal. C) 
Perfil sísmico donde se muestran los diques asociados a los canales secundarios 2 y 3 localizados al oeste de 
la llanura abisal. 
 
2.3.2.5. Depósitos por movimientos en masa 
 
También se observan morfologías gravitacionales representadas por depósitos relacionados con 
movimientos en masa. Estas morfologías se observan sobre los flancos de las crestas del Alto de 
Charcot así como sobre la Llanura Abisal de Vizcaya (Fig. 2.27.A). Se han identificado 
morfologías por movimientos en masa sobre el Alto de Charcot a una profundidad de entre 
4000 y 4200 m. Presentan valores de longitud que van desde 5 km hasta 16 km y anchuras 
entre 3 y 12 km. En los perfiles sísmicos estas morfologías se caracterizan por presentar una 
superficie ondulada del fondo y relleno transparente (Fig. 2.27.B y C). 
 
2.3.3. Morfologías erosivas 
 
2.3.3.1. Fosas contorníticas 
 
Las morfologías erosivas están representadas por fosas contorníticas que se han cartografiado en 
el sector occidental de la zona de estudio, a una profundidad de unos 5000 m, en la Llanura 
Abisal de Vizcaya (Fig. 2.1.C). 
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En el extremo norte de la zona de los bancos estructurales se encuentra una de las fosas a una 
profundidad de unos 5050 m. Se extiende en dirección NE-SO a lo largo de 22 km. Presenta 




Figura 2.27. A) Mapa batimétrico con la localización de los depósitos por movimientos en masa entre las 
crestas del Alto de Charcot. B y C) Perfiles sísmicos de alta resolución mostrando dos ejemplos de estos 
depósitos. 
 
La segunda fosa se ha determinado en el extremo distal de la Plataforma de Castro a una 
profundidad de 5000 m. Presenta una longitud de 53 km en dirección NE-SO, una anchura de 
1,5 km y una profundidad de incisión de unos 8 m. En los perfiles sísmicos esta fosa se 
caracteriza por presentar una morfología en V simétrica (Fig. 2.25.B). 
 
2.3.3.2. Canales medio-oceánicos 
 
Al sur y oeste del Golfo de Vizcaya se han identificado dos sistemas de canales medio-oceánicos, 
entre los paralelos 43ºN y 44º 57’N y los meridianos 5º 29’O y 14ºO. Localizados a 
profundidades entorno a 5000 m recorren a lo largo de la Llanura Abisal de Vizcaya una 
longitud de unos 700 km y conecta con la Llanura Abisal de Iberia a través del Theta Gap (Fig. 
2.1.C).  
 
Se ha determinado la existencia de dos sistemas independientes de canales medio-oceánicos. 
Un sistema, procede del sector más septentrional de la zona de estudio, presenta una dirección 
NNE-SSO. El otro sistema de canales, localizado al norte de la Península Ibérica, presenta una 
dirección inicial E-O que cambia a NO-SE circulando unos 70 km en esta dirección hasta llegar 
a desaparecer (Fig. 2.1.C). 
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Al norte de la Plataforma de Ortegal el sistema de canales procedente del norte cambia su 
dirección que primero será NE-SO pasando a E-O siguiendo la morfología del Alto de Charcot 
al norte. A medida que circula por este sector suroccidental de la Llanura Abisal de Vizcaya se 
van a ir desarrollando diferentes sistemas de canales distributarios que irán perdiendo entidad a 
medida que avanzan hacia el sur y hacia el este. Al llegar a la zona del Theta Gap tiene lugar un 
giro de casi 90º en la dirección del canal principal así como la unión de los diferentes canales 
tributarios iniciales, dando lugar a un único canal principal que se canaliza a través de estos 
altos estructurales desembocando en la Llanura Abisal de Iberia fluyendo en dirección NE-SO 
(Fig. 2.1.C).  
 
A continuación se va realizar una descripción detallada del trazado y los rasgos morfológicos 
más relevantes de estos sistemas de canales medio-oceánicos dividiéndolos, inicialmente, según 
sus conexiones laterales y, por tanto, posible origen.  
 
2.3.3.2.1 Canales medio-oceánicos del Sistema Turbidítico del Cantábrico 
 
En la parte central del sector meridional de la Llanura Abisal de Vizcaya se identifican varios 
canales que se han denominado Sistema Turbidítico del Cantábrico. El canal meridional 
circula en dirección E-O próximo a la base del talud continental, mientras que el resto de 
canales más septentrionales presentan una dirección NO-SE (Fig. 2.28.A). 
 
La información utilizada para la caracterización morfológica de los canales de este sector 
procede únicamente de datos batimétricos por lo que el detalle de la descripción efectuada es 
menor que para otras zonas del margen. A continuación se presentan las características 
particulares de cada uno de estos canales a lo largo de su curso. 
 
a) Canal Meridional 
 
Discurre a profundidades en torno a los 4800 m, paralelo y muy próximo al margen 
continental, con una dirección E-O y un trazado rectilíneo donde el grado de sinuosidad tiene 
un valor medio de 1,02. Se extiende a lo largo de unos 90 km, con una pendiente axial de 1,1º, 
hasta el punto de coordenadas 44º 19’N, 6º47’O donde desaparece (Fig. 2.28.A). 
 
Presenta una anchura que no supera los 4 km y una profundidad de incisión que varía desde 20 
m en el inicio hasta 4 m al final de su recorrido, en el sector central se observan los valores 
máximos de anchura y profundidad de incisión donde los valores pueden llegar hasta los 8 km 
y 35 m, respectivamente.  
 
Se ha dividido su trayectoria en cuatro sectores en función de la asimetría del canal. En la Tabla 
2.1 se exponen los valores de los parámetros morfológicos medidos para cada sector y a 
continuación se comentan los aspectos más significativos de los mismos (Fig. 2.29): 
 
1) Sector 1. El primer sector presenta una longitud de 10 km desde su inicio con una 
orientación E-O. Este sector es el que presenta mayor pendiente axial en todo el canal, 
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con un valor de 0,2º, y una profundidad de incisión máxima de 20 m. Su trazado es 
rectilíneo. El perfil transversal es asimétrico con morfología en U, con una mayor 
pendiente en la vertiente norte alcanzando valores de 0,8º y una pendiente sur más 






Figura 2.28. A) Esquema morfológico de los canales, mostrando la localización del perfil transversal. B) 
Perfil transversal del Canal Meridional y de los canales 1 y 2. C) Perfil transversal de los canales 1, 2 y 3. 
 
2) Sector 2. En este sector el canal se estrecha hasta una anchura de 2,5 km. Recorre una 
longitud de 21 km en dirección E-O y manteniendo una profundidad de incisión en 
torno a los 15 m. Su trazado es rectilíneo y su perfil transversal es simétrico en U con 
laderas muy regulares que presentan una pendiente media de 0,7º. 
 
Sector 3. El canal se extiende aproximadamente 53 km. La anchura aumenta en su parte 
inicial al igual que la profundidad de incisión que alcanza los 35 m. Al final de su 
recorrido disminuye la anchura y la profundidad de incisión hasta valores de 3 km y 12 
m, respectivamente. Su trazado es rectilíneo y su perfil transversal es asimétrico, 
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cambiando hacia la mitad del recorrido a la vertiente norte que alcanza valores máximos 
de 0,5º. 
 
 Sector 1 Sector 2 Sector 3 Sector 4 TOTAL 
Longitud (km) 10,3 21 53 5,7 90 
Anchura (km) 4 2,4-2,7 3-8,5 2 2-8,5 
Dirección E-O E-O E-O E-O E-O 
Forma Planta Recto Recto Recto Recto Rectilíneo 
Grado Sinuosidad (SI) 1 1 1,04 1 1,03 
Gradiente Axial (º) 0,2 0,13 0,07 0,07 0,1 
Profundidad inicio (m) 4692 4723 4770 4829 4692 
Profundidad final (m) 4723 4770 4829 4837 4837 
Profundidad incisión (m) 20 12-20 35(inicio)-12(fin) 4 4-35 
Perfil transversal Asimétrico U Simétrico U Asimétrico Simétrico  
Pendiente flanco derecho(º) 0,8 0,7 0,55 0,2  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,17 0,7 0,8 0,2  
 






Figura 2.29. A) Mapa batimétrico del Canal Meridional con los diferentes sectores de su trayectoria y la 
localización del perfil topográfico. B) Profundidad del eje longitudinal del cañón. Ver localización en (A) 
 
3) Sector 4. A lo largo de este sector el canal va perdiendo entidad hasta llegar a 
desaparecer. Presenta una longitud de 7 km en dirección E-O y presenta un trazado 




Llanura Abisal de Vizcaya 
B 
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b) Canal Septentrional 
 
Se han identificado al menos 3 canales (Fig. 2.28). Éstos presentan una dirección E-O que 
cambia a NO-SE (Fig. 2.30.A). Se extienden aproximadamente unos 70 km y alcanzan una 
profundidad en torno a 4800 m. A continuación se detallan las características morfológicas más 
relevantes de cada uno de esos canales (Fig. 2.30). 
 
Canal 1  
 
Este canal tiene una longitud total de 70 km. Su trazado es rectilíneo (SI=1,08) con una 
dirección inicial E-O que cambia a NO-SE (Fig. 2.30.A). Se caracteriza por una anchura que no 
supera los 9 km y una profundidad de incisión que puede alcanzar los 20 m en el segmento 
inicial. A continuación se detallan las características morfológicas más relevantes de cada uno 





Sector 3 Sector 4 TOTAL 
 principal secundario 
Longitud (km) 17,5 12 12 18,5 22 70 
Anchura (km) 4 8 4 9 3,6 3,6-9 
Dirección E-O NO-SE NO-SE NO-SE NO-SE E-O; NO-SE 
Forma Planta Recto Recto Sinuoso Recto Recto Rectilíneo 
Grado Sinuosidad (SI) 1 1,05 1,1 1,01 1,02 1,08 
Gradiente Axial (º) 0,07 0,12 0,13 0,14 0,05 0,10 
Profundidad inicio (m) 4700 4723 4723 4745 4791 4700 
Profundidad final (m) 4723 4745 4745 4791 4812 4812 
Profundidad incisión (m) 10-20 20 15 18 5-10 5-20 
Perfil transversal Simétrico U Simétrico U Asimétrico V Asimétrico U Simétrico V  
Pendiente flanco derecho (º) 0,45 0,3 0,6 0,5 0,25  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,45 0,3 0,3 0,15 0,25  
Tabla 2.2. Datos morfológicos y morfométricos del Canal 1. 
 
1) Sector 1. En este sector el canal recorre una longitud de unos 17 km en dirección E-O. 
Su trazado es recto y se han identificado los valores máximos de profundidad de 
incisión de todo el canal que llegan a alanzar los 20 m. Los perfiles transversales son 
simétricos en U, determinándose los valores máximos de pendiente de 0,6º. 
 
2) Sector 2. El canal se divide en dos en torno al punto 44º 16’N, 5º 51’O. Ambos canales 
presentan una longitud de hasta 12 km siguiendo una dirección NO-SE y un trazado 
ligeramente sinuoso. El canal principal presenta mayores dimensiones, con una anchura 
de 8 km y una profundidad de incisión de 20 m. Su perfil transversal es simétrico con 
valores de pendiente de 0,3º. El canal secundario se caracteriza por una anchura de 4 
km, una profundidad de incisión de 15 m y un perfil transversal asimétrico en V, con 
una mayor pendiente en su vertiente derecha con valores de 0,6º. Ambos canales 
vuelven a unirse en torno al punto de coordenadas 44º 20’N, 5º 57’O. 
 











Figura 2.30. A) Mapa batimétrico mostrando las trayectorias de los canales 1, 2 y 3 y los Sectores que se 
han diferenciado en ellos. B) Profundidad del eje longitudinal del canal 1, el cual se ha dividido en tres 
Sectores. C) Profundidad del eje longitudinal del canal 2, el cual se ha dividido en 2 Sectores. D) 
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3) Sector 3. En este sector el canal presenta una longitud de 18 km y alcanza una anchura 
de 9 km. Presenta una dirección NO-SE y un trazado rectilíneo. El gradiente axial 
medio en este sector es de 0,14º, que constituye el valor máximo para todo el canal. Su 
perfil transversal es asimétrico en U, con valores medios de pendiente de 0,5º en su 
vertiente derecha y 0,15º en la izquierda. 
 
4) Sector 4. Presenta una longitud de 22 km en dirección NO-SE con un trazado 
rectilíneo. En este sector el canal disminuye tanto la anchura como la profundidad de 
incisión hasta valores de 3,5 km y 5 m, respectivamente, y se observan los valores 
mínimos de pendiente axial de todo el canal con un valor de 0,05º. El perfil transversal 




Este canal se extiende aproximadamente unos 70 km. Inicialmente presenta una dirección E-O 
que va cambiando primero a NO-SE y después a N-S, para volver a al sentido inicial al final de 
su recorrido (Fig. 2.30.A). Debido a estos cambios en la trayectoria del canal se identifica un 
valor medio del grado de sinuosidad máximo para este sector (SI=1,11), considerándose por 
tanto de trazado rectilíneo pero cercano a sinuoso. 
 
Sus perfiles transversales son simétricos a lo largo de todo el canal con valores de pendiente que 
varían de 0,2º a 0,4º. A continuación se detallan los parámetros morfológicos más relevantes de 
los dos sectores en los que se ha dividido el canal (Tabla 2.3 y Fig. 2.30.C). 
 
 Sector 1 Sector 2 TOTAL 
 principal secundario 
Longitud (km) 35 34 31,7 69 
Anchura (km) 6-9 2,5-5,5 3,5 2,5-9 
Dirección E-O a NO-SE N-S a NO-SE NO-SE E-O; NO-SE; N-S 
Forma Planta Recto Recto  Recto Variable 
Grado Sinuosidad (SI) 1,05 1,05 1 1,11 
Gradiente Axial (º) 0,13 0,10 0,09 0,12 
Profundidad inicio (m) 4694 4768 4768 4694 
Profundidad final (m) 4768 4823 4817 4823 
Profundidad incisión (m) 15-20 10 4-8 4-20 
Perfil transversal Simétrico U Simétrico V Simétrico V  
Pendiente flanco derecho(º) 0,3 0,3 0,2  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,3 0,3 0,2  
Tabla 2.3. Datos morfológicos y morfométricos del Canal 2. 
 
1) Sector 1. En este sector el canal presenta una longitud de 35 km. En su inicio su 
dirección es E-O y posteriormente cambia a NO-SE. Su trazado es ligeramente sinuoso y 
la anchura del canal va aumentando ligeramente hasta los 9 km en su parte central con 
una posterior reducción hasta valores en torno a 6 km. Se observan los valores máximos 
de profundidad de incisión en el inicio de este sector con valores de hasta 20 m, a partir 
del giro que tiene lugar en la trayectoria del canal se hace más somero con un valor de 
profundidad de incisión de 15 m que se mantiene hasta el final de este sector. La 
pendiente axial tiene un valor medio de 0,13º para todo el sector y que constituye el 
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valor máximo para todo el canal. Su perfil transversal es simétrico en U, con un valor 
medio de pendiente de 0,3º para ambas vertientes. 
 
2) Sector 2. El canal se bifurca en dos canales. El canal principal tiene una longitud de 34 
km con un trazado ligeramente sinuosos. Presenta una dirección N-S durante los 
primeros 15 km y posteriormente cambia a NO-SE. Su anchura máxima es de 5,5 km, 
con una profundidad de incisión de 10 m. Su perfil transversal es simétrico con  
morfología en V y con valores máximos de 0,4º cuando tiene lugar el cambio de 
dirección. El canal secundario tiene una longitud de 31,7 km, trazado rectilíneo y una 
dirección NO-SE a lo largo de toda su trayectoria con valores de anchura y profundidad 
de incisión que no superan los 3,5 km y 8 m, respectivamente. El perfil transversal es 




El inicio de este canal se localiza unos 25 km al norte del canal 2, en torno al punto de 
coordenadas 44º 32’N, 5º 40’O (Fig. 2.30.A). Tiene una longitud de 38 km siguiendo una 
dirección NO-SE hasta alcanzar una profundidad de 4800 m y un trazado rectilíneo. El 
gradiente axial medio para todo el canal es de 0,11º. Se caracteriza por una anchura media de 8 
km y una profundidad de incisión que en su inicio tiene un valor de 10 m y va disminuyendo 
ligeramente hasta valores en torno a 4 m. Los perfiles transversales son simétricos con 
morfología en V, y valores de pendiente que varían desde 0,13º en el sector inicial hasta 0,06º 
al final del trazado (Tabla 2.4 y Fig. 2.30.D).  
 
 TOTAL 
Longitud (km) 38 
Anchura (km) 7-8,5 
Dirección NO-SE 
Forma Planta Recto 
Grado Sinuosidad (SI) 1,02 
Gradiente Axial (º) 0,11 
Profundidad inicio (m) 4747 
Profundidad final (m) 4816 
Profundidad incisión (m) 10(inicio)-4(fin) 
Perfil transversal Simétrico U 
Pendiente flanco derecho(º) 0,09 
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,09 
Tabla 2.4. Datos morfológicos y morfométricos del Canal 3. 
 
c) Canal de Ortegal 
 
Este canal se desarrolla en el extremo occidental de la Plataforma de Ortegal en torno al punto 
de coordenadas 44º 31’N, 9º 11’O (Fig. 2.31.A). Se extiende aproximadamente unos 306 km a 
lo largo del sector occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya, en dirección NE-SO, con una 
pendiente axial media de 0,03º (Fig. 2.31.B). Al final de su recorrido, conecta con el Canal 
Hespérides procedente del norte, en torno al punto de coordenadas 43º 29’N, 12º 33’O, dando 
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lugar a un único canal que desemboca en la Llanura Abisal de Iberia una vez que atraviesa los 
relieves que forman el Theta Gap (Fig. 2.31.C). 
 
Durante los primeros 115 km la anchura y la profundidad de incisión van aumentando 
progresivamente hasta alcanzar unos valores de 7,5 km y 16,5 m, respectivamente, que son los 
valores máximos observados a lo largo de todo su trazado. A partir de aquí y hasta el final de su 
recorrido, el canal se va estrechando y el eje se va haciendo más somero. En los perfiles sísmicos 
se puede observar una sección del canal en forma de U con reflectores paralelos de alta 
reflectividad y, en algunos tramos, con un primer relleno transparente de baja reflectividad (Fig. 
2.31. D y E). 
 
A continuación se detallan los aspectos más significativos de los cinco sectores en los que se ha 
dividido este canal en función de su simetría (Tabla 2.5). 
 
 Sector 1 Sector 2 Sector 3 Sector 4 Sector 5 TOTAL 
Longitud (km) 70 54 120 25 42 306 
Anchura (km) 4-6,5 4-7 2,5-4,2 1,6 1-2,6 1-7 
Dirección NE-SO a E-O E-O a NE-SO NE-SO NE-SO a E-O E-O NE-SO; E-O 
Forma Planta Recto Sinuoso  Recto Recto  Recto Rectilíneo 
Grado Sinuosidad (SI) 1,02 1,06 1,02 1,04 1,01 1,04 
Gradiente Axial (º) 0,02 0,03 0,01-0,04 0,04 0,04 0,03 
Profundidad inicio (m) 4928 4953 4979 5034 5050 4928 
Profundidad final (m) 4953 4979 5034 5050 5078 5078 
Profundidad incisión (m) 4-7 8-16,6 5,5-15 8-12 5-8 4-16,6 
Perfil transversal Simétrico U Asimétrico U Simétrico U Asimétrico  Simétrico  
Pendiente flanco derecho(º) 0,13 0,8 0,4 1,7 0,45  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,13 0,3 0,4 0,4 0,45  
       
Tabla 2.5. Datos morfológicos y morfométricos del Canal de Ortegal 
 
1) Sector 1. En este primer sector el canal se desarrolla muy próximo al pie del talud 
con una dirección que pasa de NE-SO a E-O. A lo largo de los 70 km de su 
recorrido la anchura varía desde 4 km al inicio hasta 6,5 km al final de este sector, 
mientras que la profundidad del eje del canal aumenta cuando tiene lugar el cambio 
en la dirección de su trazado rectilíneo. El perfil transversal es simétrico con forma 
de U y con valores medios de pendiente de 0,13º. 
 
2) Sector 2. El canal tiene una longitud de 54 km con un trazado ligeramente sinuoso 
(SI=1,06) donde su dirección cambia de E-O a NE-SO. Este sector presenta los 
máximos valores de anchura y profundidad de incisión medidos para todo el canal. 
Los perfiles transversales son asimétricos con morfología en U, determinándose 
valores de pendiente medios de 0,8º y 0,3º para la vertiente norte y sur, 
respectivamente. 
 








      
 
Figura 2.31. A) Mapa batimétrico donde se localiza el perfil topográfico realizado a lo largo del Canal de 
Ortegal y los Sectores diferenciados. B) Profundidad del eje longitudinal donde se indican los 5 Sectores 
diferenciados. Ver localización en (A). C) Esquema morfológico del canal de Ortegal. D y E) Perfiles 
sísmicos de alta resolución transversales al canal de Ortegal en diferentes sectores, observándose las 





Canal de Ortegal Dique 
Canal de Ortegal Dique 
B 
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1) Sector 3. El canal recorre los 120 km de este sector con una dirección NE-SO, una 
anchura media de 3 km y presentando un trazado rectilíneo. El gradiente axial 
medio en los primeros 37 km de este sector es de 0,01º, siendo el valor mínimo de 
pendiente para todo el canal. A partir de aquí este valor aumenta hasta 0,04º, 
siendo el valor máximo de pendiente del canal. Durante los siguientes 32 km, hasta 
su final, el canal está dividido en dos manteniendo las mismas características 
morfológicas del resto del sector y con la misma dirección NE-SO. El perfil 
transversal es simétrico en U, con valores medios de pendiente de 0,4º, aumentando 
hacia el final hasta 0,6º. 
 
2) Sector 4. Presenta una longitud de 25 km con un trazado rectilíneo. La dirección 
varía de NE-SO en los primeros 20 km del sector, a E-O hasta su final. En este sector 
el canal se estrecha hasta alcanzar valores de 1,5 km manteniendo una profundidad 
de incisión bastante uniforme con valores en torno a 10 m. Los perfiles transversales 
del canal tienen forma de U, asimétricos, y presenta los máximos valores de 
pendiente para la vertiente norte de aproximadamente 2,1º.  
 
3) Sector 5. El canal se extiende aproximadamente 42 km con una dirección E-O hasta 
el final de su recorrido. El trazado es recto, con un gradiente axial medio de 0,04º y 
con una anchura bastante uniforme, de hasta 2 km. En la parte central de este 
sector se puede apreciar un cauce secundario de unos 12 km de longitud, situado al 
norte del canal principal. Ambos cauces vuelven a unirse y el canal principal 
experimenta un aumento de la profundidad de incisión, de hasta 8 m, y de 
pendiente, hasta 0,7º, siendo éste el valor máximo observado para este sector. Estos 
valores van disminuyendo ligeramente hasta la parte distal del sector, donde se 
produce la unión del Canal de Ortegal con el Canal Hespérides, procedente de la 
parte septentrional del margen, determinándose un nuevo aumento en la 
profundidad de incisión de 15 m. El perfil transversal presenta morfología en U 
simétrica con valores de pendiente de 0,45º. 
 
2.3.3.2.2. Canales medio-oceánicos del Sistema Turbidítico de Charcot  
 
En el sector suroccidental de Llanura Abisal de Vizcaya se ha identificado un sistema de 
canales, entre 6º-12º N de latitud y 44º-47º O de longitud, a profundidades entre 4600 m y 
5000 m, que se ha denominado Sistema Turbidítico de Charcot (Fig. 2.32). 
 
El límite septentrional se encuentra en el paralelo 44º 55’N de latitud. Entre los 8º 45’O y 9º 
45’O de longitud se han identificado diversos canales distributarios Se han diferenciado tres 
canales que se extienden aproximadamente unos 300 km. Inicialmente presentan una dirección 
NE-SO que cambia a E-O una vez que atraviesan el paso situado al norte de la Plataforma de 
Ortegal y el Alto de Charcot, en este sector del recorrido los canales se encuentran totalmente 
condicionados por la presencia de estos relieves cuyas direcciones estructurales se orientan E-O. 
Durante aproximadamente 160 km continúan en esta dirección hasta llegar al Alto de A 
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Coruña donde cambia la dirección a NE-SO dando lugar a un único canal principal que 
desemboca en la Llanura Abisal de Iberia una vez que atraviesa el Paso del Theta Gap. 
 
A continuación se presentan las características particulares de cada uno de estos tres canales a lo 
largo de su curso.  
 
a) Canal de Charcot 
 
Este canal se inicia en el punto de coordenadas 44º 55’N, 9º 31’O. A lo largo de sus 242 km de 
recorrido la dirección de su curso cambia primero de NE-SO a E-O, condicionado por el Alto 
estructural de Charcot, y de nuevo vuelve a NE-SO en el último sector de su recorrido (Fig. 
2.32.B y D). Se extiende a profundidades en torno a 5000 m con una pendiente del eje del 
canal con valor medio de 0,02º. El trazado del cauce analizado en su conjunto es sinuoso 
(SI=1,17). La anchura del canal es muy uniforme a lo largo de todo el curso con un valor medio 
en torno a 6 km. Mientras que la profundidad de incisión del eje del canal presenta los valores 
más altos en los primeros 50 km de su recorrido llegando hasta 10 m, con un valor en 
promedio de 6,5 m. En los perfiles sísmicos se observa una superficie de truncación erosiva de 
alta reflectividad con forma de U (Fig. 2.32.E). 
 
Según el trazado, este canal se puede dividir en tres sectores. Las características morfológicas en 
detalle del canal y de cada uno de los sectores se especifican en la Tabla 2.6. 
 
 Sector 1 Sector 2 Sector 3 TOTAL 
Longitud (km) 55 105 82 242 
Anchura (km) 5,5-12,5 2-8 8-9 2-12,5 
Dirección NE-SO E-O NE-SO NE-SO; E-O 
Forma Planta Recto Sinuoso Recto Variable 
Grado Sinuosidad (SI) 1 1,09 1,03 1,17 
Gradiente Axial (º) 0,03 0,03 0,02 0,02 
Profundidad inicio (m) 4919 4946 4993 4919 
Profundidad final (m) 4946 4993 5004 5004 
Profundidad incisión (m) 4-10 2-7 7-8 2-8 
Perfil transversal Asimétrico V Simétrico U Asimétrico U  
Pendiente flanco derecho(º) 0,10 0,08 0,3  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,07 0,08 0,05  
Tabla 2.6. Datos morfológicos y morfométricos del Canal de Charcot 
 
1) Sector 1. Este primer sector presenta una longitud de 55 km con una dirección NE-SO 
hasta el punto de coordenadas 44º 27’N, 9º 49’O. Tiene una anchura que varía desde 
12 km en su inicio hasta 5 km en su paso por el Alto de Charcot, situados al oeste del 
canal. En este sector se han determinado valores máximos de profundidad de incisión 
para todo el canal con un valor de 10 m. Su trazado es rectilíneo con un valor de 
gradiente axial de 0,03º. El perfil transversal es asimétrico con morfología en V, con una 
mayor pendiente en la vertiente este alcanzando valores máximos de 0,17º. Durante los 
últimos 10 km de este sector esta condición cambia y es la vertiente oeste la que 
presenta una mayor pendiente con valores máximos de 0,13º. 
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Figura 2.32. A) Mapa batimétrico donde se muestran las trayectorias de los canales Charcot y Vizcaya y 
los Sectores diferenciados. B) Profundidad del eje longitudinal del Canal Charcot donde se indican los 3 
Sectores diferenciados. C) Profundidad del eje longitudinal del Canal Vizcaya donde se indican los 3 
Sectores diferenciados. D) Esquema morfológico de los Canales Charcot y Vizcaya. E) Perfil sísmico de 
alta resolución transversal a los canales Charcot y Vizcaya. Ver localización en (C). 
Canal de Vizcaya 
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2) Sector 2. El canal presenta una longitud de 100 km, con una dirección E-O y un trazado 
ligeramente sinuoso a lo largo de todo este sector. Tanto la anchura como la 
profundidad de incisión son uniformes con valores medios de 6 km y 6 m, 
respectivamente. El gradiente axial medio del canal es de 0,03º. El perfil transversal es 
simétrico con forma de U con valores de pendiente medios de 0,1º para las dos laderas. 
A este canal se le une el Canal Central en el segmento final de este sector en torno al 
punto de coordenadas 44º 28’N, 10º 55’O. 
 
3) Sector 2. El canal presenta una longitud de 100 km, con una dirección E-O y un trazado 
ligeramente sinuoso a lo largo de todo este sector. Tanto la anchura como la  
profundidad de incisión son uniformes con valores medios de 6 km y 6 m, 
respectivamente. El gradiente axial medio del canal es de 0,03º. El perfil transversal es 
simétrico con forma de U con valores de pendiente medios de 0,1º para las dos laderas. 
A este canal se le une el Canal Central en el segmento final de este sector en torno al 
punto de coordenadas 44º 28’N, 10º 55’O. 
 
4) Sector 3. El canal tiene una longitud de 82 km y un trazado rectilíneo. Tiene una 
dirección E-O durante los primeros 40 km y después cambia a una dirección NE-SO 
hasta el punto de coordenadas 44º 08’N, 11º 52’O, donde se une al Canal Hespérides. 
En este sector el canal tiene una anchura que no supera los 9 km. El gradiente axial del 
eje tiene un valor de 0,02º, que es el valor mínimo observado a lo largo de todo el canal, 
y una profundidad de incisión en torno a 8 m. El perfil transversal es asimétrico con 
morfología en U y con valores de pendiente medios de 0,3º y 0,05º para la vertiente 
norte y sur, respectivamente. 
 
b) Canal de Vizcaya 
 
Se inicia en el punto de coordenadas 44º 55’N, 9º 06’O, se extiende a lo largo de unos 170 km 
y, finalmente, conecta con el Canal de Charcot en el punto de coordenadas 44º 28’ N, 10º 55’ 
O (Fig. 2.32.A y D). Circula a profundidades en torno a 4900 m con un valor medio de 
gradiente axial de 0,02º. 
 
La anchura al comienzo del canal es de aproximadamente 17 km que va disminuyendo 
progresivamente hasta tener un valor medio en torno a 8 km. La profundidad de incisión es 
uniforme en todo el canal con un valor medio de 5 m, encontrándose los valores mínimos al 
final de su recorrido (Fig. 2.32.C). En los perfiles sísmicos este canal presenta una superficie de 
erosión de reflectividad alta con forma de U y truncación de los reflectores infrayacentes (Fig. 
2.32.E).  
 
Se ha dividido este canal en tres sectores. En la Tabla 2.7 se exponen los valores de los 
parámetros morfológicos medidos para cada sector y a continuación se comentan los aspectos 
más significativos de los mismos (Fig. 2.32.C). 
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1) Sector 1. Este primer sector tiene una longitud de 75 km. Su forma en planta es de 
embudo, con una dirección general NE-SO y un trazado rectilíneo (SI=1,01). El perfil 
transversal es simétrico en U para todo este sector con valores de pendiente medios de 
0,09º, alcanzando valores máximos de 0,14º conforme disminuye la anchura. 
 
2) Sector 2. En este sector el canal pasa a tener una dirección E-O condicionado por los 
Altos de Charcot situados al norte. En el punto de coordenadas 44º 26’N, 9º 49’ O el 
canal se bifurca dando lugar a dos canales que circulan de forma paralela y en la misma 
dirección durante 65 km hasta que vuelven a unirse en el punto de coordenadas 44º 25’ 
N, 10º 33’ O. Prácticamente presentan dimensiones similares con valores medios de 
anchura y profundidad de incisión de 5,5 km y 6 m, respectivamente. La diferencia 
entre ambos canales la encontramos en sus perfiles transversales. El canal norte es 
simétrico con morfología en U y un valor de pendiente medio de 0,1º en ambas 
vertientes, mientras que el perfil transversal del canal sur es asimétrico con morfología 
también en U, con una mayor pendiente en la vertiente norte alcanzando valores 
máximos de 0,5º. 
 
3) Sector 3. En este sector vuelve a observarse un único canal que tiene una longitud de 30 
km hasta que desemboca en el punto de coordenadas 44º 28’N, 10º 55’O donde se une 
al Canal Charcot. Presenta un trazado rectilíneo, una anchura media de 6 km y una 
profundidad de incisión que va disminuyendo a medida que se acerca al final de su 
recorrido alcanzando valores mínimos de 2 m. Su perfil transversal es simétrico en U, 
con valores medios de pendiente de 0,05º. 
 
 Sector 1 Sector 2 Sector 3 TOTAL 
 norte sur 
Longitud (km) 75 65 65 30 170 
Anchura (km) 5-17,6 3-8 4-7 4-9 3-17,6 
Dirección NE-SO E-O E-O E-O NE-SO; E-O 
Forma Planta Recto Recto Recto Recto Rectilíneo 
Grado Sinuosidad (SI) 1,01 1 1,01 1 1,01 
Gradiente Axial (º) 0,02 0,03 0,03 0,03 0,02 
Profundidad inicio (m) 4929 4944 4947 4977 4929 
Profundidad final (m) 4945 4977 4977 4989 4989 
Profundidad incisión (m) 4-6,5 4-8 4-8 2-3 2-8 
Perfil transversal Simétrico U Simétrico U Asimétrico U Simétrico U  
Pendiente flanco derecho(º) 0,08 0,10 0,35 0,05  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,08 0,10 0,07 0,05  
Tabla 2.7. Datos morfológicos y morfométricos del Canal de Vizcaya. 
 
c) Canal Hespérides 
 
Este canal se localiza a partir del punto de coordenadas 44º 55’N, 8º 50’O, en la zona más 
oriental del sector estudiado. Se extiende por el sector occidental de la Llanura Abisal de 
Vizcaya en la zona de estudio aproximadamente unos 360 km, a una profundidad de unos 5000 
m, en una dirección que varía de NE-SO a E-O y de E-O a NE-SO (Fig. 2.33.A). El trazado es 
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ligeramente sinuoso, con un valor medio de grado de sinuosidad de 1,07, y el gradiente axial 
medio es de 0,04º, con valores máximos en los últimos 90 km de recorrido (Fig. 2.33. B y C).  
 
En los perfiles sísmicos se puede observar que este canal presenta una superficie de erosión con 
una alta reflectividad, truncación de los reflectores y sección en forma de U asimétrica (Fig. 
2.33.D y E). En este canal desemboca el Canal de Charcot en el punto de coordenadas 44º 
08’N, 11º 50’O, punto en el cual la profundidad del cauce aumenta a 15 m. En el sector central 
de su recorrido el canal tiene una serie de distributarios que se encajan hacia el SO dando lugar 
a un complejo sistema de canales secundarios con trazados sinuosos y cuyas características 
morfológicas se detallan en próximos apartados. El Canal Hespérides puede dividirse en cuatro 
sectores morfológicos diferenciados (Fig. 2.33.B) y los parámetros morfológicos medidos para 
cada sector se especifican en la Tabla 2.8. 
 
 Sector 1 Sector 2 Sector 3 Sector 4 TOTAL 
Longitud (km) 150 140 26 42 358 
Anchura (km) 5-10 4-12 3-6 5-9 3-12 
Dirección NE-SO E-O a NE-SO NNE-SSO NE-SO NE-SO; E-O 
Forma Planta Recto Recto Recto Sinuoso Variable 
Grado Sinuosidad (SI) 1,04 1,03 1,01 1,05 1,07 
Gradiente Axial (º) 0,02 0,01-0,10 0,06 0,04 0,04 
Profundidad inicio (m) 4922 4974 5040 5059 4922 
Profundidad final (m) 4974 5040 5059 5094 5094 
Profundidad incisión (m) 7-10 7-15 10-15 10-15 7-15 
Perfil transversal Asimétrico Simétrico V Asimétrico V Simétrico V  
Pendiente flanco derecho(º) 0,4 0,3 0,2 0,18  
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,12 0,3 0,6 0,18  
Tabla 2.8. Datos morfológicos y morfométricos del Canal Hespérides. 
 
1) Sector 1. En este primer sector el canal recorre una longitud de 150 km. Presenta un 
trazado rectilíneo con una dirección NE-SO que pasa a E-O en los últimos 75 km de 
su recorrido. Circula a una profundidad de unos 4900 m con un valor de gradiente 
axial para todo el sector de 0,02º. Presenta una anchura y profundidad de incisión 
uniformes con valores medios de 7 km y 8 m, respectivamente. El perfil transversal 
es asimétrico con un valor mayor de pendiente en la vertiente oeste, alcanzando 
valores máximos de 0,7º, mientras que la vertiente este es más suave con valores de 
pendiente que no superan los 0,2º. 
 
2) Sector 2. Tiene una longitud de 140 km y un trazado rectilíneo. Durante los 
primeros 90 km de recorrido el canal se extiende en dirección E-O con un valor de 
pendiente axial de 0,01º, que es el mínimo observado para todo el canal. A medida 
que circula en esta dirección se distinguen una serie de canales distributarios al sur  
del canal principal y que transcurren en dirección NE-SO. Estos canales secundarios 
terminaran uniéndose y conectarán de nuevo con el canal principal en los 
kilómetros finales de su recorrido en las inmediaciones del Theta Gap. En los 
últimos 50 km de este sector el canal cambia de dirección a NE-SO y alcanza 
profundidades de 5050 m, con un valor de gradiente axial de 0,10º, que es el 
máximo observado para todo el canal. 
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Figura 2.33. Mapa batimétrico donde se localiza el Canal Hespérides y en el que se han diferenciado 
cuatro sectores. B) Profundidad del eje longitudinal mostrándose los 4 Sectores diferenciados. Ver 
localización en (A). C) Esquema morfológico del Canal Hespérides. D) Perfiles sísmicos de alta resolución 
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El Canal de Charcot se une al Canal Hespérides desde el norte a los 20 km del final. 
Al comienzo de este sector el canal presenta una anchura máxima de 12 km que va 
disminuyendo progresivamente hasta llegar a 5 km en el trazado final. Lo contrario 
ocurre con la profundidad de incisión que va aumentando desde 7 m hasta un valor 
máximo de 15 m al final de este sector, coincidiendo con el valor máximo de 
pendiente para ambas vertientes de 0,35º. El perfil transversal es simétrico con 
morfología en V, con valores de pendiente de 0,3º. 
 
3) Sector 3. En este sector el canal recorre una longitud de aproximadamente 26 km en 
dirección NE-SO. Presenta un trazado rectilíneo. Su forma en planta es de embudo, 
con valores mínimos de anchura de 3 km y máximos de profundidad de incisión de  
15 m. El gradiente axial medio de este sector es de 0,06º. Los perfiles transversales 
son marcadamente asimétricos en V, con un valor máximo de pendiente de 1º para 
todo el canal en su vertiente este. 
 
4) Sector 4. Este último sector se localiza, dentro de la zona de estudio, en el extremo 
más suroccidental de la Llanura Abisal de Vizcaya y constituyen los últimos 42 km 
de recorrido antes de atravesar el Theta Gap y desembocar en la Llanura Abisal de 
Iberia. El canal tiene una dirección NE-SO y un trazado ligeramente sinuoso 
(SI=1,05). Alcanza una profundidad de 5100 m con un gradiente axial medio de 
0,04º. Tanto la anchura como la profundidad de incisión se mantienen uniformes 
en todo este sector con valores medios de 7 km y 13 m, respectivamente. El perfil 
transversal del canal es simétrico con forma de V con valores de pendiente de 0,2º 
para ambas vertientes. En el punto de coordenadas 43º 33’N, 12º 32’O se une al 
Canal de Ortegal. 
 
d) Canales Distributarios  
 
A medida que el Canal Hespérides fluye hacia el oeste se van desarrollando una serie de canales 
distributarios en la vertiente sur de este canal. Presentan trazados rectilíneos con un gradiente 
axial medio de 0,03º. A continuación se presentan las características particulares de cada uno de 
estos canales a lo largo de su recorrido (Fig. 2.34) y que se resumen en la Tabla 2.9.  
 
 Canal 1 Canal 2 Canal 3 
Longitud (km) 106 130 75 
Anchura (km) 10-11 5-7,5 3-14 
Dirección NE-SO NE-SO NE-SO 
Forma Planta Recto Recto Recto 
Grado Sinuosidad (SI) 1,04 1,04 1,01 
Gradiente Axial (º) 0,03 0,03 0,04 
Profundidad inicio (m) 4987 5000 5006 
Profundidad final (m) 5040 5080 5056 
Profundidad incisión (m) 5 5-10 3-7 
Perfil transversal Simétrico U Simétrico U Simétrico U 
Pendiente flanco derecho(º) 0,05 0,2(inicio)-0,08(fin) 0,02(inicio)-0,1(fin) 
Pendiente flanco izquierdo (º) 0,05 0,2(inicio)-0,08(fin) 0,02(inicio)-0,1(fin) 
Tabla 2.9. Datos morfológicos y morfométricos de los Canales Distributarios 
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Figura 2.34. A) Mapa batimétrico donde se muestra la localización de los Canales Distributarios. B) 
Profundidad del eje longitudinal del Canal 1. C) Profundidad del eje longitudinal del Canal 2 y D) 






Llanura Abisal de Vizcaya 
B C D 






Figura 2.34.continuación. E) Esquema morfológico de los canales secundarios, mostrando la localización 
del perfil sísmico. F) Perfil sísmico de alta resolución de los Canales Distributarios y detalles del mismo (a, 
b y c).  
1) Canal 1 (Fig. 2.34.A y B). Lo forman un complejo sistema de canales que presentan 
una longitud de 106 km. Presentan una dirección general NE-SO y un trazado 
trenzado con un gradiente axial medio de 0,03º. Tanto la anchura como la 
profundidad de incisión son uniformes a lo largo de todo el recorrido con valores  
medios de 10 km y 5 m, respectivamente. Los perfiles transversales son simétricos 
con forma de U con pendientes muy suaves en torno a 0,05º. 
 
2) Canal 2 (Fig. 2.34.A y C). Este canal recorre una longitud de unos 130 km con una 
dirección NE-SO y un trazado rectilíneo. Se extiende hasta profundidades de 5080 
m con una pendiente axial media de 0,03º. La anchura se mantiene uniforme a lo 
largo de todo el canal con valores medios en torno a 6-7 km. La profundidad del eje 
del canal es de 10 m al principio y va disminuyendo ligeramente hacia el final con 
un valor de 5 m. El perfil transversal es simétrico con valores de pendiente que 
varían desde 0,2º en el inicio hasta 0,08º en el final de su recorrido. Este canal se 
une al Canal 1 en el punto de coordenadas 43º 42’N, 11º 53’O, dando lugar a un 
canal que recorre una longitud de 29 km, con unos 6 km de anchura y 7 m de 
profundidad de incisión. Finalmente, este canal desemboca en el Canal Hespérides 
en torno al punto de coordenadas 43º 34’N, 12º 18’O. El perfil transversal es 
E 
F 
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simétrico con morfología en U y valores de pendiente que varían entre 0,2º al inicio 
y 0,8º en la zona distal. 
 
3) Canal 3 (Fig. 2.34.A y D). Se trata del canal más occidental. Se extiende 
aproximadamente unos 75 km en dirección NE-SO con un gradiente axial medio de 
0,04º. Tiene un trazado rectilíneo con un valor del grado de sinuosidad de 1,01. La 
anchura en el inicio es de 14 km, que es el máximo valor observado para todo el 
canal, y disminuye progresivamente hasta un valor de 3 km en el final. La 
profundidad de incisión es uniforme con valores en torno a 6 m. Sus perfiles 
transversales son simétricos con morfología en U, y valores de pendiente suaves en 
el inicio y aumentando a medida que el canal se estrecha hasta alcanzar valores de 
0,1º. Este canal se une al Canal Hespérides en el punto de coordenadas 43º 45’N, 
12º 03’O. 
 
2.3.3.2.3. Canal Interllanuras 
 
Se localiza a partir del punto de coordenadas 43º 31’N, 12º 34’O en el extremo suroccidental 
de la Llanura Abisal de Vizcaya. El trazado de este canal es ligeramente sinuoso (SI=1,19) y está 
limitado por los relieves que forman parte del Theta Gap (Fig. 2.35.A). Puede describirse como 
un canal principal con dirección que varía en zig-zag de NO-SE a NE-SO, adaptándose a la 
morfología de los altos de A Coruña y Finisterre, y desemboca en la Llanura Abisal de Iberia 
perdiendo la expresión morfológica canalizada en los últimos 10 km del sector estudiado. El 
canal recorre una longitud de unos 97 km desde una profundidad de 5100 m en la Llanura 
Abisal de Vizcaya hasta una profundidad de 5285 m en la Llanura Abisal de Iberia, con un 
gradiente axial medio de 0,10º (Fig. 2.35.B). 
 
Tiene una anchura uniforme a lo largo de todo el recorrido con valores medios de 4,5 km, 
alcanzando valores máximos de 8 km al final (Fig. 2.35.C). La profundidad de incisión es muy 
variable, en los primeros 20 km, donde alcanza valores máximos de hasta 190 m, una vez que 
atraviesa el Theta Gap se mantiene en torno a 30 m y hacia el final del recorrido disminuye 
hasta valores 10 m (Fig. 2.35.D), e incluso llegando a desaparecer su expresión en el fondo 
marino (Fig. 2.35.E).  
 
En función de la simetría se ha dividido el canal en tres sectores. A continuación se presentan 
las características más significativas de cada uno de estos sectores (Fig. 2.35.A y B y Tabla 2.10). 
 
1) Sector 1. El canal presenta una longitud de 8 km, alcanzando valores de 
profundidad de incisión de hasta 105 m y un gradiente axial medio de 1,9º. Se 
extiende en dirección ENE-OSO con un trazado rectilíneo y una anchura que no 
supera los 2,5 km. El perfil transversal es asimétrico con forma de V con valores 
medios de pendientes en las dos vertientes elevados, siendo de 8,5º en la vertiente 
norte y de 4,5º en la sur. 
 









      
 
Figura 2.35. A) Mapa batimétrico donde se localiza el Canal Interllanuras, mostrándose los 3 Sectores 
diferenciados. B) Profundidad del eje longitudinal del Canal Interllanuras, mostrándose los 3 Sectores que 
se han diferenciado. Ver localización en (A). C) Esquema morfológico del Canal Interllanuras. D y E) 
Perfiles sísmicos de alta resolución transversales al Canal Interllanuras en zonas diferentes. Ver 
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 Sector 1 Sector 2 Sector 3 TOTAL 
Longitud (km) 8 15 74 97 
Anchura (km) 2,2 4,3 5 2,2-5 
Dirección ENE-OSO NO-SE a  
NE-SO 
NE-SO ENE-OSO;  
NO-SE; NE-SO 
Forma Planta Recto Sinuoso Recto Sinuoso 
Grado Sinuosidad (SI) 1 1,07 1,02 1,19 
Gradiente Axial (º) 1,9 0,01 0,01 0,10 
Profundidad inicio (m) 5094 5270 5274 5094 
Profundidad final (m) 5270 5274 5285 5285 
Profundidad incisión (m) 62(I)-105(F) 189(I)-30(F) 23 30-189 
Perfil transversal Asimétrico V Asimétrico U Asimétrico U  
Pendiente flanco derecho(º) 8,5 1,9 1,4  
Pendiente flanco izquierdo (º) 4,5 7 0,4  
Tabla 2.10. Datos morfológicos y morfométricos del Canal Interllanuras. 
 
2) Sector 2. Presenta una longitud de 15 km y un trazado ligeramente sinuoso. En este 
sector la dirección del canal cambia adaptándose a la curvatura de los relieves 
estructurales, disponiéndose NO-SE en el tramo inicial y NE-SO en el tramo final. 
El gradiente axial medio para este sector es de 0,01º. El eje del canal es ligeramente 
sinuoso y su profundidad también experimenta variaciones importantes, con valores 
máximos de 190 m. En este sector el canal presenta una gran asimetría en los 
perfiles transversales, con una mayor pendiente en la vertiente sur alcanzando 
valores de 7º y morfología en U. 
 
3) Sector 3. El canal presenta una longitud de 74 km, con una dirección NE-SO y una 
anchura media de 5 km. Está limitado por el Alto de Finisterre al este y por el Alto 
de A Coruña al oeste. Una vez que atraviesa estos relieves el canal experimenta un 
aumento en la anchura y un descenso en la profundidad de incisión, pasando de 
valores en torno a 30 m a valores de 10 m y termina sin ser evidente su morfología. 
Su trazado es rectilíneo y los perfiles transversales son asimétricos con forma de U y 
valores medios de pendiente para las vertientes E y O de 0,4º y 1,4º, 
respectivamente. Este canal finaliza su recorrido en la parte suroccidental de la zona 
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3. Análisis de facies acústicas 
superficiales y reflectividad  
 
En este capítulo se analizará e interpretará la respuesta acústica del fondo o “ecocarácter” a 
partir de los perfiles sísmicos TOPAS y de los datos de reflectividad obtenidos con la ecosonda 
multihaz, en las zonas del talud continental y llanura abisal de los márgenes de Galicia y 
Cantábrico (Fig. 3.1).  
 
3.1 CLASIFICACIÓN DEL ECO-CARÁCTER 
 
Se ha elaborado una clasificación específica para el área de estudio en función de la 
metodología y clasificaciones propuestas por Damuth (1975, 1978, 1980), Damuth y Hayes 
(1977) y Pratson y Laine (1989), entre otros. Los tipos de ecos se han agrupado en 4 clases 
principales: 1) Eco bien definido, 2) Eco irregular, 3) Eco hiperbolado y 4) Eco ondulado (Fig. 
3.1 y Tabla 3.1). 
 
3.1.1. Eco bien definido 
 
Este tipo de eco se caracteriza por presentar un eco marcado continuo y uniforme de la 
superficie del fondo. Dentro de esta primera clase de eco marcado se han diferenciado un total 
de 14 tipos de ecos: 
 
3.1.1.1. Tipo 1A 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo sin reflectores del subfondo (Fig. 
3.2.A). Este eco se ha diferenciado en el talud continental y llanura abisal. En el talud 
continental este eco se identifica en la zona comprendida desde el Cabo Ortegal hacia el este, 
cubriendo un área de unos 2900 km2; en la Plataforma de Ortegal, donde se identifican algunas 
franjas irregulares, así como en un zona más amplia en el sector más occidental a una 
profundidad de unos 500 m que se extiende unos 1000 km2; se diferencian también pequeñas 
zonas irregulares al oeste de la Plataforma de Castro (Fig. 3.1.B). En la llanura abisal, este eco se 
observa en el extremo distal de la Plataforma de Castro a una profundidad de unos 5000 m, 
presenta una morfología elongada con una longitud de unos 53 km en dirección NE-SO y una 
anchura de unos 1,5 km (Fig. 3.1.B). 
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3.1.1.2. Tipo 1B 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con reflectores paralelos en el 
subfondo (Fig. 3.2.B). Este tipo de ecos se ha diferenciado, únicamente, en la llanura abisal 
cubriendo una superficie total de unos 32.000 km2 a una profundidad de unos 5000 m (Fig. 
3.1.B). 
 
3.1.1.3. Tipo 1C 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado de fondo con reflectores del subfondo truncados 
(Fig. 3.2.C). Se encuentra descrito, únicamente, en el talud continental en la zona de las 
plataformas marginales (Fig. 3.1.B). Este tipo de eco se diferencia en la parte central y 
occidental de la Plataforma de Ortegal, se observan varias zonas irregulares que cubren un área 
de unos 600 km2. Se diferencian varias zonas ir regulares en la parte occidental de la Plataforma 
de Pardo Bazán. Al oeste de la Plataforma de Castro se distingue una franja de morfología 
elongada de dirección E-O con una longitud de 9 km y una anchura de unos 1,4 km. 
 
3.1.1.4. Tipo 1D 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con primer relleno transparente y base 
estratificada (Fig. 3.2.D). Se ha diferenciado tanto en la llanura abisal, en el Alto de Charcot y 
Llanura Abisal de Vizcaya, como en el talud continental, en concreto, en la Plataforma de 
Ortegal (Fig. 3.1.B). Se diferencian grandes franjas irregulares en el sector nororiental de esta 
plataforma que cubren una extensión total de unos 400 km2 a una profundidad de entre 300 y 
500 m. Se identifican varias franjas ovaladas en la zona del Alto de Charcot con tendencia E-O 
y NE-SO, presentan una longitud y anchura media de unos 16 km y 7 km, respectivamente. En 
la parte central de la Llanura Abisal de Vizcaya se diferencian dos grandes zonas caracterizadas 
por este tipo de eco a una profundidad de 4900 m, ambas tienen un carácter elongado de 
dirección NE-SO, la más septentrional presenta una longitud de 55 km y una anchura de unos 
6 km, la otra de mayores dimensiones cubre una superficie de unos 3700 km2. 
 
3.1.1.5. Tipo 1E 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con reflectores progradantes del 
subfondo (Fig. 3.2.E). Este tipo de eco se ha descrito en diferentes zonas a lo largo de todo el 
margen, tanto en la llanura abisal como en el talud continental. En la Plataforma de Ortegal 
este tipo de eco se concentra, principalmente, en el extremo occidental, cubriendo una 
extensión de unos 900 km2 (Fig. 3.1.B). Se identifican grandes zonas irregulares que cubren casi 
en su totalidad a la Plataforma de Pardo Bazán (Fig. 3.1.B). Además, este eco se localiza en el 
sector occidental de la Plataforma de Castro, donde cubre un área de unos 300 km2 (Fig. 3.1.B). 
También se observa este tipo de eco en la llanura abisal, al pie del talud, se distinguen dos 
grandes zonas de morfología elongada en el extremo septentrional y occidental del margen de 





Figura 3.1. Zona de estudio. A) Modelo digital multihaz con los principales elementos fisiográficos. (1) Plataforma de Ortegal, (2) Plataforma de Pardo Bazán, (3) Plataforma de Castro, (4)  Cañón de Avilés, (5) Cañón de La Frouseira, (6) Cañón de 
San Jorge, (7) Cañón de El Ferrol, (8) Cañón de A Coruña, (9) Cañón de Lage, (10) Cuenca Interior, (11) Alto de Fernando, (12) Alto de Ordoño, (13) Alto de Finisterre, (14) Alto de A Coruña, (15) Alto de Charcot, (16) Theta Gap, (17) Llanura 
Abisal de Vizcaya, (18) Llanura Abisal de Iberia. B) Mapa del ecocarácter. Leyenda del mapa en la Tabla 3.1. C) Mosaico de reflectividad de la zona de estudio. Los valores se han dividido en cinco intervalos: muy alta reflectividad (-6,6 a -21 dB), alta 
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dirección E-O y NE-SO, respectivamente (Fig. 3.1.B). Al norte del margen se caracteriza por una 
longitud de unos 163 km y una anchura que varía desde 3 km, en la parte más occidental, hasta
16 km en la oriental. Al oeste del margen se caracteriza por presentar una longitud de 86 km y 
anchura de unos 9 km. 
 
3.1.1.6. Tipo 1F 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con un primer relleno transparente 
sobre una base reflectiva y marcada (Fig. 3.2.F). Este eco se observa, principalmente, en la 
llanura abisal, en la zona del Alto de Charcot así como en el extremo noroccidental y 
septentrional de la llanura abisal en la zona de estudio (Fig. 3.1.B). En el talud continental 
aparece representado como una pequeña superficie de unos 8 km2 en sector occidental de la 
Plataforma de Ortegal a una profundidad de unos 500 m (Fig. 3.1.B). En la zona del Alto de 
Charcot, en la parte oriental, se localizan pequeñas superficies que no superan los 17 km2 a una 
profundidad de unos 4000 m. En el extremo septentrional del margen, a una profundidad de 
entre 4400 y 4700 m, se distingue una superficie de morfología elongada de unos 145 km de 
longitud en dirección E-O y una anchura que oscila entre 16 km en la parte más occidental y 3 
km en la parte más oriental. En el extremo noroccidental, a la salida de los cañones de El Ferrol 
y A Coruña, a una profundidad de 4900 m, se localiza una superficie de 195 km2 caracterizada 
por este tipo de eco. 
 
3.1.1.7. Tipo 1G 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con techo estratificado y base 
transparente masiva (Fig. 3.2.G). Este tipo de eco se ha descrito, exclusivamente, en el extremo 
distal de la Plataforma de Castro a una profundidad de unos 2700 m (Fig. 3.1.B). Presenta una 
morfología elongada de dirección NE-SO y caracterizada por una longitud de 27 km y una 
anchura de 2 km. 
 
3.1.1.8. Tipo 1H 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con los primeros reflectores paralelos 
al fondo y unidades con techo y base muy reflectivas y relleno transparente (Fig. 3.2.H). Este 
eco se ha definido únicamente en la Llanura Abisal de Vizcaya. Se identifican tres grandes 
superficies en el sector occidental y en la parte central de la zona de estudio a una profundidad 
de 5000 m (Fig. 3.1.B). Éstas presentan una morfología elongada, de dirección NE-SO, con 
valores de longitud y anchura que oscilan entre 113 y 59 km y 5 y 30 km, respectivamente. 
 
3.1.1.9. Tipo 1I 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con alternancia de reflectores 
progradantes y continuos del subfondo y unidades irregulares transparentes (Fig. 3.2.I). Este eco 
se ha descrito tanto en el talud continental como en la Llanura Abisal de Vizcaya. En concreto, 
este tipo de eco se identifica en la Plataforma de Castro cubriendo una superficie de unos 545 
km2 a una profundidad de unos 2400 m (Fig. 3.1.B). Además, en la parte central de la Llanura 
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Abisal de Vizcaya se observa una superficie de unos 1000 km2 que se caracteriza por presentar 
una morfología elongada de unos 130 km de longitud en dirección NE-SO y una anchura 




Figura 3.2. Ejemplos de ecos en perfiles de sonda paramétrica TOPAS. A) Tipo 1A. B) Tipo 1B. C) Tipo 
1C. D) Tipo 1D. E) Tipo 1E. F) Tipo 1F. G) Tipo 1G. 





Figura 3.2. Continuación: H) Tipo 1H. I) Tipo 1I. J) Tipo 1J. K) Tipo 1K. L) Tipo 1L. M) Tipo 1M. 
N) Tipo 1N.  
 
Estudio morfológico de los márgenes continentales y cuencas oceánicas Nor-Ibéricas 
 
 148 
3.1.1.10. Tipo 1J 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con primer relleno transparente y 
subfondo con alternancia de reflectores de alta reflectividad y unidades masivas con relleno 
transparente (Fig. 3.2.J). Este eco se ha diferenciado, únicamente en la llanura abisal. Se 
identifican tres grandes superficies en la parte central de la Llanura Abisal de Vizcaya, a una 
profundidad de 5000 m, de morfología elongada y dirección NE-SO (Fig. 3.1.B). La superficie 
más amplia es la situada en la parte más oriental, se extiende hacia el suroeste desde el Cabo 
Ortegal cubriendo una extensión de unos 1400 km2 (Fig. 3.1.B). Hacia el oeste se localizan las 
otras dos superficies de 150 y 600 km2 (Fig. 3.1.B). Entre el Paso del Theta Gap y la Llanura 
Abisal de Iberia se diferencia una superficie caracterizada también por este tipo de eco, con una 
longitud de unos 86 km y una anchura de unos 8 km (Fig. 3.1.B). 
 
4.1.1.11. Tipo 1K 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con reflectores oblicuos en el 
subfondo (Fig. 3.2.K). Este tipo de eco se ha definido, únicamente, en el talud continental. En 
la parte central de la Plataforma de Ortegal se diferencian tres pequeñas superficies irregulares 
que cubren un área de 85 km2 a una profundidad de unos 500 m (Fig. 3.1.B).  
 
3.1.1.12. Tipo 1L 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con reflectores de alta reflectividad 
ondulados y truncados y paralelos entre si pero no con el fondo con algunas bandas verticales 
transparentes (Fig. 3.2.L). Este tipo de eco se ha identificado, exclusivamente, en el talud 
continental. Se diferencian dos superficies irregulares en la parte central y occidental de la 
Plataforma de Ortegal que cubren una extensión de 110 km2 (Fig. 3.1.B).  
 
3.1.1.13. Tipo 1M 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado del fondo con reflectores de alta reflectividad 
ondulados y truncados y paralelos entre si (Fig. 3.2.M).  A lo largo de toda la Plataforma de 
Pardo Bazán se observan varias zonas irregulares caracterizadas por este tipo de eco, presentan 
una longitud media de unos 20 km y una anchura que no supera los 8 km (Fig. 3.1.B). Se 
distinguen dos zonas en la Plataforma de Castro, una superficie de 77 km2 en la parte oriental y 
otra de 43 km2 en la parte occidental (Fig. 3.1.B). 
 
3.1.1.14. Tipo 1N 
 
La respuesta acústica muestra un eco débil del fondo con reflectores paralelos con techo erosivo 
(Fig. 3.2.N). Este tipo de eco se ha descrito únicamente en la Llanura Abisal de Vizcaya, en el 
extremo oriental y noroccidental de la zona de estudio (Fig. 3.1.B). En el extremo oriental se 
identifican varias franjas de morfología elongada de dirección NO-SE y a una profundidad de 
4700 m, se caracterizan por presentar una longitud y anchura medias de 68 y 3 km, 
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respectivamente. En la parte central de la Llanura Abisal de Vizcaya se diferencian varias franjas 
de forma elongada que se extienden desde la parte más septentrional de la zona de estudio 
hasta llegar al Paso del Theta Gap, presentan una longitud total de unos 350 km2 y una anchura 
media de 3,7 km. 
 
3.1.2. Eco irregular 
 
Este tipo de eco es indicativo de una morfología escarpada o accidentada del fondo marino. Se 
ha descrito un único tipo de eco de este tipo. 
 
3.1.2.1. Tipo 2A 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado irregular con primer relleno transparente y 
reflectores de alta reflectividad y continuidad lateral hacia la base (Fig. 3.3). Este tipo de eco se 
ha descrito, únicamente, en el talud continental. Se identifica una superficie irregular en el 
extremo meridional de la Plataforma de Ortegal que ocupa una extensión de 400 km2 a una 
profundidad de entre 200 y 250 m (Fig. 3.1.B). 
 
 
Figura 3.3. Ejemplo de eco 2A en un perfil de sonda paramétrica TOPAS 
 
3.1.3. Eco hiperbolado 
 
Este tipo de eco suele ser variable en magnitud y escala y puede darse en áreas con morfologías 
suaves o fuertemente irregulares. Según Damuth (1980), los ecos hiperbolados son propios de 
áreas con morfologías ligeramente onduladas a escarpadas o accidentadas. Normalmente este 
eco se produce por formas de fondo tanto erosivas como deposicionales que han sido generadas 
por corrientes de contorno o por procesos transversales, como corrientes turbidíticas, 
derrumbes, etc. En cualquier caso es muy difícil determinar la naturaleza exacta de estas formas 
de fondo. 
 
Este tipo de eco producido por formas de fondo regularmente espaciadas puede generalmente 
dividirse en varios subtipos en función de la relación que existe entre los vértices de las 
hipérbolas con respecto al fondo marino o los reflectores del subfondo. En base a esto se han 
determinado los siguientes subtipos: 
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3.1.3.1. Tipo 3A 
 
La respuesta acústica muestra un eco con hipérbolas irregulares solapándose en una única 
hipérbola con elevaciones variables del vértice con respecto al fondo (Fig. 3.4.A). Las hipérbolas 
de este tipo de eco se caracterizan por una longitud de onda que puede oscilar entre 70 y 400 m 
y una amplitud que no supera los 25 m. Este tipo de eco se ha descrito tanto en el talud 
continental como en la llanura abisal. Se localiza en el talud continental a lo largo de todo el 
margen, principalmente asociado a las paredes de los cañones submarinos cubriendo una 
extensión de unos 8300 km2 a una profundidad que varía desde los 1000 hasta los 4500 m (Fig. 
3.1.B). En la zona de los bancos estructurales se identifica una gran superficie de unos 3200 
km2 caracterizada por este tipo de eco (Fig. 3.1.B). En la llanura abisal se describe en la zona de 
los altos de Charcot, A Coruña y Finisterre (Fig. 3.1.B). En el Alto de Charcot ocupa una 
extensión de unos 10.000 km2 a una profundidad que varía entre 3200 y 4000 m. En el Alto de 
A Coruña se describe una superficie de unos 5300 km2 a una profundidad de 4200 m. En el 
Alto de Finisterre, a una profundidad de 4700-4800 m, se identifica una superficie de casi 900 




Figura 3.4. Ejemplos de ecos en perfiles de sonda paramétrica TOPAS. A) Tipo 3A. B) Tipo 3B. C) Tipo 
3C. 
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3.1.3.2. Tipo 3B 
 
La respuesta acústica muestra un eco con hipérbolas regulares con elevaciones variables del 
vértice con respecto al fondo y algún reflector en el subfondo (Fig. 3.4.B). Las hipérbolas 
presentan una longitud de onda de unos 5,5 km y una amplitud de unos 7,5 m. Este tipo de 
eco se ha descrito, únicamente, en la zona de la Cuenca Interior (Fig. 3.1.B). Se identifican dos 
grandes superficies en esta zona que ocupan una extensión de unos 1200 km2 a una 
profundidad de entre 4000 y 4500 m. 
 
3.3.3.3. Tipo 3C 
 
La respuesta acústica muestra un eco con hipérbolas pequeñas y regulares solapándose con 
vértices tangentes al fondo (Fig. 3.4.C). Las hipérbolas se caracterizan por presentar una 
longitud de onda de unos 6 m y una amplitud media de unos 50 cm. Este tipo de eco se ha 
observado, principalmente, en el talud continental y también en la llanura abisal. Se identifican 
pequeñas superficies irregulares en la Plataforma de Pardo Bazán que ocupan una superficie de 
unos 35 km2 cada una, además en la parte occidental se diferencia una superficie de morfología 
elongada de 33 km de longitud en dirección E-O y una anchura de unos 2 km (Fig. 3.1.B). En 
la parte occidental de la Plataforma de Castro se distingue una zona de forma elongada, 
dirección NE-SO y caracterizada por una longitud de 38 km y una anchura de unos 8 km (Fig. 
3.1.B). En la zona de los bancos estructurales se identifican pequeñas superficies irregulares 
caracterizadas por este tipo de eco y que ocupan una extensión de 140 km2 a una profundidad 
entre 2200 y 2500 m (Fig. 3.1.B). En la llanura abisal se observa este eco en una superficie 
irregular de 180 km2 localizada en la parte septentrional de la Cuenca Interior a una 
profundidad de 4900 m (Fig. 3.1.B). 
 
3.1.4. Eco ondulado 
 
Las ondas sedimentarias producen ecos que en apariencia pueden ser casi-hiperbolados y que 
muestran una gran variedad de formas y tamaños. Aunque en la mayoría de los casos estas 
formas de fondo parece que han sido formadas por las corrientes de contorno, las corrientes 
turbidíticas y los procesos transversales pueden formar ondas migratorias similares en apariencia 
a éstas. Dentro de este tipo de eco se han diferenciado tres subtipos: 
 
3.1.4.1. Tipo 4A 
 
La respuesta acústica muestra un eco ondulado con reflectores del subfondo paralelos al fondo 
con alternancia de capas muy reflectivas y transparentes (Fig. 3.5.A). Este eco se observa en la 
zona los bancos estructurales y de la Cuenca Interna y en los altos de Finisterre, A Coruña y 
Charcot (Fig. 3.1.B). En la zona de los bancos estructurales se diferencian varias superficies 
irregulares, localizadas en los flancos occidentales de los altos de Fernando y Ordoño, que 
ocupan una extensión de 330 km2. En la zona de Cuenca Interior se identifica una pequeña 
superficie de morfología elongada a una profundidad de unos 3900 m, se caracteriza por una 
longitud de 10 km en dirección NE-SO y una anchura de 3 km. Hacia el oeste del margen, en el 
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Alto de Finisterre se distinguen varias superficies de 116 km2 con morfología elongada en 
dirección NE-SO. En el Alto de A Coruña se observa una gran superficie que ocupa una 
extensión de unos 2700 km2, a una profundidad de entre 4000 y 4500 m, presenta una 
morfología irregular con cierta tendencia NE-SO. En el Alto de Charcot se describen varias 
superficies irregulares que presentan una disposición en dirección E-O, con tamaños que 
oscilan entre los 25 y 80 km2, las más pequeñas, y entre 200 y 560 km2 las de mayor tamaño. 
 
 
Figura 3.5. Ejemplos de ecos en perfiles de sonda paramétrica TOPAS. A) Tipo 4A. B) Tipo 4B. C) Tipo 
4C. 
 
4.1.4.2. Tipo 4B 
 
La respuesta acústica muestra un eco marcado con ondulaciones regulares del fondo y con 
reflectores del subfondo paralelos entre si pero no con el fondo (Fig. 3.5.B). Este tipo de eco se 
ha descrito, únicamente, en la parte central de la Llanura Abisal de Vizcaya, al norte de la 
Plataforma de Ortegal (Fig. 3.1.B). Se identifican dos grandes superficies que presentan una 
morfología elongada en dirección NE-SO a una profundidad de 4900 m. La superficie más 
pequeña, localizada en el extremo oriental del Alto de Charcot, presenta una longitud de 44 km 
y una anchura media de unos 5 km (Fig. 3.1.B). Hacia el este se encuentra la superficie de 
mayor tamaño con una longitud de 79 km y una anchura que varía entre los 12-14 km en su 
parte más septentrional y los 3-4 km en la meridional (Fig. 3.1.B). 
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3.1.4.3. Tipo 4C 
 
La respuesta acústica muestra un eco ondulado con relleno transparente sobre base plana (Fig. 
3.5.C). Este tipo de eco se localiza, únicamente, en el talud continental, en concreto, se 
identifica en el extremo noroccidental de la Plataforma de Ortegal sobre uno de los depósitos 
contorníticos identificados en la cabecera del Cañón de El Ferrol (Fig. 3.1.B). Se observa una 
pequeña superficie de morfología ovalada que ocupa una extensión de unos 10 km2 a una 
profundidad de entre 600 y 650 m. 
 
3.2. ANÁLISIS DE LA REFLECTIVIDAD  
 
Para la zona de estudio los datos de reflectividad varían entre un mínimo de -48,2 dB y un valor 
máximo de -6,6 dB, con un valor medio de -26,4 dB. Se han dividido en cinco intervalos que 
corresponden con muy alta reflectividad (-6,6 a -21 dB), alta reflectividad (-21 a -25 dB), media 
reflectividad (-25 a -28 dB), baja reflectividad (-28 a -32 dB) y muy baja reflectividad (-32 a -48,2 
dB) (Fig. 3.1.C). 
 
Se puede observar una gran heterogeneidad en la distribución de la señal de la reflectividad en 
el talud continental y llanuras abisales de la zona de estudio. La interpretación de los resultados 
se ha basado en identificar la distribución de las diferentes reflectividades en el talud 
continental y llanuras abisales (Fig. 3.1.C). 
 
3.2.1. Talud continental  
 
3.2.1.1. Muy alta reflectividad 
 
La zona comprendida desde el Cabo Ortegal hacia el este se caracteriza por presentar en general 
muy alta reflectividad, extendiéndose unos 2900 km2, desde profundidades de 500 m hasta 
alcanzar más de 2500 m (Fig.3.6.A). En los perfiles sísmicos se caracteriza por una marcada 
superficie del fondo sin reflectores del subfondo (Fig. 3.6.B y C), que se corresponde con la 
ecofacie 1A. 
 
El talud continental se encuentra erosionado por numerosos cañones submarinos que dan una 
señal de reflectividad muy elevada. En el extremo septentrional se observan bandas estrechas de 
dirección N-S de muy alta reflectividad que coinciden con las paredes y el fondo de los cañones 
submarinos y están rodeadas de zonas de alta reflectividad, principalmente en la parte central 
de este sector (Fig. 3.6.A). 
 
El extremo occidental de la Plataforma de Ortegal se caracteriza por la presencia de dos de los 
cañones submarinos más importantes del margen, el Cañón de A Coruña, al sur, y Cañón de 
El Ferrol, al norte. El fondo y las paredes de estos cañones se caracterizan por la presencia de 
bandas irregulares de muy alta reflectividad en comparación con las zonas adyacentes que 
presentan zonas difusas de media y baja reflectividad (Fig. 3.6.II). Estas bandas altamente 
reflectivas están orientadas en dirección NO-SE con longitudes que pueden variar desde 2 hasta 
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9 km y con anchuras entre 1 y 4 km. En los perfiles sísmicos se puede observar una incisión con 
paredes escarpadas y una superficie del fondo caracterizada por formas hiperbólicas regulares 
que se solapan en una única hipérbola con elevaciones variables del vértice con respecto al 
fondo (Fig. 3.6.D), que se corresponde con la ecofacie 3A. En el extremo distal de estos cañones 
se identifica una superficie de muy alta reflectividad que se extiende en dirección NO-SE a lo 
largo de unos 83 km2. Presenta una longitud de unos 12 km y una anchura de 7 km (Fig. 
3.6.III). En los registros sísmicos se caracteriza por presentar hipérbolas irregulares solapándose 
con elevaciones del vértice tangentes al fondo (Fig. 3.6.E), que se corresponde con la ecofacie 
3A. 
Además, se puede observar otra superficie de muy alta reflectividad al norte del Cañón de El 
Ferrol que se extiende aproximadamente 85 km2, desde profundidades de 600 m hasta 900 m 
(Fig. 3.6.IV), donde los perfiles sísmicos muestran una superficie del fondo de alta reflectividad 
sin reflectores en el subfondo (Fig. 3.6.F), se corresponde con la ecofacie 1A. 
 
Hacia el suroeste de la Plataforma de Ortegal se observa un área muy amplia de muy alta 
reflectividad que coincide los escarpes de origen estructural descritos en esta zona. Se extiende 
unos 800 km2 a profundidades entre los 500 y 1000 m (Fig. 3.6.V) y los perfiles sísmicos 
presentan una señal del fondo reflectiva y una superficie de erosión reflectiva en el subfondo 
con truncación de los reflectores infrayacentes (Fig. 3.6.G) que se corresponde con la ecofacie 
1C. 
 
A lo largo de la Plataforma de Pardo Bazán se identifican varias franjas de muy alta 
reflectividad. Destacan dos bandas que tienen forma elongada, de dirección NE-SO, que varían 
entre 11 y 13 km de longitud y de 4 a 5 km de anchura y rodeadas por zonas difusas de media 
reflectividad (Fig. 3.6.VI) cuyo ecocarácter se caracteriza por una superficie del fondo muy 
marcada sin reflectores en el subfondo (Fig. 3.6.H), que corresponde con la ecofacie 1A.  
 
En la Plataforma de Castro se observan pequeñas bandas de forma circular o elongada, a una 
profundidad de 3000 m, que coinciden con los gullies descritos en esta plataforma. Presentan 
longitudes que pueden variar desde los 1,5 hasta los 2,5 km y con anchuras entre 1 y 2 km (Fig. 
3.6.VII). En los perfiles sísmicos se observan hipérbolas dando lugar a una configuración 
ondulada con pequeñas incisiones del fondo (Fig. 3.6.I), y se corresponde con la ecofacie 3A. 
En el extremo distal de la Plataforma de Castro se identifican zonas de muy alta reflectividad de 
dirección NO-SE, que presentan una longitud de unos 6 km y anchuras de 1 km, y que 
coinciden con el fondo de los cañones submarinos que parten de la plataforma y desembocan 
en la llanura abisal (Fig. 3.6), se corresponde con la ecofacie 3A. 
 
Al oeste del margen, las zonas caracterizadas por una muy alta reflectividad se localizan en los 
bancos estructurales, como los altos de Ordoño y Fernando, y hacia el oeste y norte de este 
sector, donde se pueden observar dos superficies de forma elongada, de dirección NE-SO, de 
unos 90 y 52 km2, respectivamente, que coinciden con zonas donde la pendiente es muy 
elevada, con un valor medio de unos 17º, localizadas a profundidades entre 3600 y 4200 m 
(Fig. 3.6.VIII). Los perfiles sísmicos se caracterizan por presentar hipérbolas regulares 
solapándose con elevaciones variables del vértice respecto al fondo y de muy alta reflectividad








Figura 3.6. A) Mapa de reflectividad donde se resalta la zona del talud continental con los principales elementos fisiográficos: (2) Plataforma de Pardo Bazán. (3) Plataforma de Castro. (4) Cañón de El Ferrol. (5) Cañón de A Coruña. (6) Cañón de 
Lage. (7) Cuenca Interior. (8) Alto de Fernando. (9) Alto de Ordoño. Los números romanos se corresponden con las áreas de muy alta reflectividad descritas en el texto. De A a  J se muestran perfiles de muy alta resolución donde se muestra la respuesta 










3. Facies acústicas                                                                                                                          Tesis Doctoral. G.Jané. UAM. 2015 
 
 157 
 (Fig. 3.6.J) y corresponden con la ecofacie 4A. Además, al oeste del Alto de Ordoño, se observa 
un área de unos 110 km2 de muy alta reflectividad, que se extiende a una profundidad de 2100 
m (Fig. 3.6.IX), así como pequeñas franjas, a lo largo de todo este sector, con longitudes que 
pueden variar desde los 2 hasta los 5 km y con anchuras entre 3 y 4 km (Fig. 3.6), y se 
corresponde con la ecofacie 3A.  
 
3.2.1.2. Alta reflectividad 
 
El sector meridional de la Plataforma de Ortegal está cubierto por un área que se extiende unos 
600 km2, en dirección NE-SO, caracterizada por una alta reflectividad (Fig. 3.7.A), que 
coincide, en su mayor parte, con el sector donde se observa una superficie del fondo con 
irregularidades con un primer relleno transparente seguido de reflectores de alta reflectividad y 
frecuencia hacia la base (Fig. 3.7.B), corresponde con la ecofacie 2A. 
 
En el extremo distal de la Plataforma de Pardo Bazán se observa una banda de alta reflectividad 
que se extiende a una profundidad de unos 1600 m. Se caracteriza por presentar una forma 
elongada, de dirección NE-SO, con unos 15 km de longitud y unos 6 km de anchura (Fig. 
3.7.II). En los perfiles sísmicos se caracteriza por presentar una superficie marcada del fondo 
con reflectores progradantes en el subfondo y de alta reflectividad (Fig. 3.7.C), que se 
corresponde con la ecofacie 1E.  
 
Hacia el oeste del margen, en el sector de los bancos estructurales, se identifican bandas 
irregulares de alta reflectividad. Destaca un área de forma elongada, de dirección E-O, de unos 
360 km2 al norte del Alto de Ordoño, a una profundidad de unos 2400 m (Fig. 3.7.III), y en los 
perfiles sísmicos se caracteriza por un fondo muy marcado con un primer relleno transparente 
seguido de alta reflectividad, que corresponde con la ecofacie 1D (Fig. 3.7.D). 
 
3.2.1.3. Media reflectividad 
 
A lo largo de todo el talud continental de la zona de estudio se han identificado bandas 
caracterizadas por unos valores medios de reflectividad. Estas zonas suelen ser irregulares y 
difusas y, en su mayor parte, se encuentran combinadas con otras zonas, principalmente de baja 
reflectividad (Fig. 3.8.A). Además, en muchas ocasiones, puede confundirse el valor real de la 
reflectividad con señales erróneas de las líneas por donde se han tomado los datos.   
 
Al oeste de la Plataforma de Ortegal se observan bandas difusas de media reflectividad que se 
localizan adyacentes a las paredes de los cañones submarinos, principalmente en las 
proximidades del Cañón de El Ferrol (Fig. 3.8.I), que se corresponden con la ecofacie 1E.  
 
La Plataforma de Castro se caracteriza por presentar bandas de media reflectividad (Fig. 3.8.A). 
Los registros sísmicos se caracterizan por presentar una marcada superficie del fondo con 
reflectores del subfondo truncados de alta reflectividad (Fig. 3.8.II y B), que se correspondería 
con la ecofacie 1G. 
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3.2.1.4. Baja reflectividad 
 
Los valores de baja reflectividad se concentran, principalmente, al oeste del margen, tanto en la 
Cuenca Interior como en el sector de los bancos estructurales (Fig. 3.8.A).  
 
En la Plataforma de Castro también se pueden identificar algunas bandas de baja reflectividad 
(Fig. 3.8.A). Los registros sísmicos se caracterizan por presentar una marcada superficie Del 
fondo con reflectores del subfondo de alta reflectividad y, localmente, con alternancia de 
unidades irregulares transparentes, que corresponde con la ecofacie 1I (Fig. 3.8.B). 
 
La Cuenca Interior se caracteriza por una superficie de baja reflectividad que se extiende a 
profundidades entre 4000 y 4300 m (Fig. 3.8.III). Se pueden observar en los perfiles sísmicos 
una configuración ondulada del fondo y, localmente, con reflectores paralelos en el subfondo 
de baja reflectividad que se corresponde con la ecofacie 5A (Fig. 3.8.C). 
 
En el sector de los bancos estructurales se observan zonas difusas e irregulares de baja 
reflectividad que se encuentran rodeando otras con valores más bajos (Fig. 3.8.IV). Se 
caracterizan por mostrar en los perfiles sísmicos un fondo ondulado con reflectores paralelos y 
alternancia de capas poco reflectivas y transparentes, que corresponde con el eco de tipo 4A 
(Fig. 3.8.D). 
 
3.2.1.5. Muy baja reflectividad 
 
En el extremo septentrional de la zona de estudio, en el talud continental, se observan 
pequeñas franjas irregulares de muy baja reflectividad que coinciden con las crestas entre 
cañones y que en el sector más occidental pueden estar mezcladas con zonas de media-alta 
reflectividad (Fig. 3.9.A).  
 
Hacia el suroeste del margen, en la Plataforma de Pardo Bazán se identifican dos zonas de muy 
baja reflectividad: la parte oriental de esta plataforma, en el extremo proximal del Cañón de A 
Coruña, que se extiende entre los 1200 y 1600 m de profundidad y ocupa una extensión de 
unos 500 km2 (Fig. 3.9.I); en el extremo suroccidental, a una profundidad de unos 1600 m, y se 
extiende aproximadamente 400 km2 (Fig. 3.9.II). Los perfiles sísmicos se caracterizan por una 
configuración de hipérbolas regulares solapándose con elevaciones variables del vértice respecto 
al fondo (Fig. 3.9.B) que corresponde con la ecofacie 3A. 
 
Al norte de la Plataforma de Castro destaca la presencia de una banda de muy baja reflectividad 
de forma elongada y de dirección NE-SO localizada a unos 3300 m de profundidad. La 
extensión de toda esta área es de aproximadamente 26 km de longitud y unos 4 km de anchura 
(Fig. 3.9.III). Los perfiles sísmicos se caracterizan por presentar una configuración de hipérbolas 
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Al oeste, en el extremo oriental de la Cuenca Interior, se observan pequeñas zonas de forma 
elongada de muy baja reflectividad (Fig 3.9.IV). Tienen una dirección NO-SE, longitudes entre 
3 y 5 km y anchuras que no superan los 2 km. Además, se puede observar una banda estrecha 
bordeando el límite norte de esta zona, se corresponde con la ecofacie 3B.   
 
En el flanco septentrional del Banco de Galicia se identifican pequeñas bandas de muy baja 
reflectividad, a una profundidad de entre 3000 y 3500 m, que se caracterizan por formas 
circulares y elongadas, de dirección NE-SO, y una longitud máxima de 12 km (Fig. 3.9.V). En 
los perfiles sísmicos estas zonas se caracterizan por presentar pequeñas hipérbolas regulares 
solapándose de baja reflectividad (Fig. 3.9.D), que corresponde con la ecofacie 3A. 
 
3.2.2. Llanuras abisales  
 
Para el análisis de la reflectividad de las zonas profundas del margen se va a distinguir por un 
lado la zona de los altos estructurales y, por otro, las llanuras abisales de Vizcaya e Iberia.  
 
3.2.2.1. Altos estructurales 
 
En este sector se han diferenciado el Alto de Charcot al norte, de dirección E-O, y los altos de 
A Coruña y Finisterre al oeste, de dirección NO-SE (Fig. 3.1.C).  
 
3.2.2.1.1. Muy alta reflectividad 
 
En el extremo meridional del Alto de Charcot se localizan zonas de muy alta reflectividad que 
coinciden con zonas donde la pendiente puede alcanzar valores de unos 15º, en un sector 
donde la media se sitúa en torno a 3º. Estas bandas se caracterizan por tener forma elongada, de 
dirección E-O, y presentan entre 7 y 32 km de longitud y de 2 a 4 km de anchura (Fig. 3.10.I), 
se corresponde con la ecofacie 3A.  
 
Además, en la parte sureste del Alto de A Coruña y en el extremo occidental del Alto de 
Finisterre también se identifican algunas zonas de muy alta reflectividad (Fig. 3.10.II). Tienen 
forma elongada, con dirección NE-SO, y coinciden con zonas donde la pendiente es muy 
elevada pudiendo alcanzar valores en torno a 21º. Se caracterizan por unas dimensiones que 
varían entre 5 y 16 km de longitud y entre 1,5 y 2 km de anchura (Fig. 3.10.A), y se corresponde 
con la ecofacie 3A.  
 
3.2.2.1.2. Alta reflectividad 
 
El Alto de Charcot está caracterizado por una alta reflectividad (Fig. 3.10.A). En los perfiles 
sísmicos estas zonas de alta reflectividad se caracterizan por una superficie ondulada y muy 
marcada del fondo con reflectores paralelos en el subfondo y de alta reflectividad (Fig. 3.10.B), 
que se corresponden con la ecofacie de tipo 4A. 
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3.2.2.1.3. Media reflectividad 
 
En el Alto de Charcot se identifican zonas difusas de media reflectividad intercaladas con otras 
de baja reflectividad que coinciden con deslizamientos (Fig. 3.10.A). En los perfiles sísmicos 
estas zonas de media reflectividad muestran pequeñas formas hiperbólicas, bastante regulares y 
acústicamente transparentes sobre base reflectiva y marcada (Fig. 3.10.C), que corresponde a las 
ecofacies de tipo 1F. 
 
3.2.2.1.4. Baja reflectividad 
 
En el Alto de Charcot se observan zonas irregulares de baja reflectividad con longitudes que 
pueden variar desde 5 hasta 15 km y con anchuras entre 3,5 y 6 km (Fig. 3.11.I) y en los 
registros sísmicos se puede observar una superficie marcada del fondo con un primer relleno 
transparente seguido de reflectores paralelos de alta reflectividad (Fig. 3.11.B), se corresponde 
con la ecofacie 1D. 
 
En general, los altos de A Coruña y Finisterre se caracterizan por una baja reflectividad y por 
una superficie marcada del fondo con reflectores paralelos de muy alta reflectividad y primer 
relleno transparente (Fig. 3.11.C) que corresponde con la ecofacie 1D.  
 
Además, en la parte septentrional del Alto de A Coruña se puede observa una amplia zona de 
baja reflectividad, intercalada con zonas de media reflectividad, así como otras zonas más 
difusas a lo largo de todo este sector (Fig. 3.11.III). En los perfiles sísmicos se observa una 
superficie marcada del fondo con reflectores paralelos con intercalaciones de capas de alta y 
baja reflectividad (Fig. 3.11.D) y se corresponde con la ecofacie 4A.  
 
3.2.2.1.5. Muy baja reflectividad 
 
En el Alto de Charcot se pueden observar pequeñas bandas muy estrechas de muy baja 
reflectividad que coinciden con los límites de las crestas. Tienen forma elongada, de dirección 
E-O, y se caracterizan por presentar longitudes que varían desde 4 hasta 20 km y anchuras que 
no superan los 2 km (Fig. 3.12.I). En los perfiles sísmicos se muestran como hipérbolas 
regulares con elevaciones variables del vértice respecto al fondo y baja reflectividad (Fig. 3.12.B) 
y se corresponden con la ecofacie 3A. 
 
En los altos de A Coruña y Finisterre destacan unas bandas de muy baja reflectividad que 
presentan una forma elongada en dirección NE-SO y coinciden con el flanco noroeste de 
algunas estructuras (Fig. 3.12.II). Presentan longitudes que pueden variar desde 8 hasta 15 km y 
anchuras que no superan 1 km (Fig. 3.12.A). Los perfiles sísmicos muestran una configuración 
de formas hiperbólicas con elevaciones variables del vértice respecto al fondo y con baja 
respuesta acústica (Fig. 3.12.C), que corresponde con la ecofacie 3A.  
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3.2.2.2. Llanuras abisales de Vizcaya e Iberia 
 
3.2.2.2.1. Muy alta reflectividad 
 
En la parte septentrional de la zona de estudio, en el extremo más oriental, se extiende un área 
de aproximadamente 4100 km2 donde predominan zonas de muy alta reflectividad intercaladas 
con otras de media-baja reflectividad (Fig. 3.13.I). Al oeste de este sector destaca un área de muy 
alta reflectividad que se extiende aproximadamente 1100 km2, tiene una forma ovalada, con el 
extremo septentrional ligeramente ondulado, de dirección NO-SE (Fig. 3.13.II), que se 
corresponde con la ecofacie 1B.  
Continuando hacia el oeste se extiende un área de unos 2150 km2 donde se observan zonas 
desde muy alta reflectividad hasta baja reflectividad. Se caracteriza por tener forma de abanico, 
con una dirección ONO-ESE, con anchuras iniciales de 10 km que alcanzan los 40 km en la 
parte central. Esta zona termina hacia el oeste con una morfología muy característica en su parte 
distal y que se denomina “fingers” (O’Connell et al.,  1991; Klaucke et al., 2004, entre otros) 
(Fig. 3.13.III). En estas morfologías predominan franjas de muy alta reflectividad con alguna 
zona difusa de alta y media reflectividad en la parte central. Las franjas de muy alta reflectividad 
se distribuyen de norte a sur, en dirección E-O, y presentan longitudes que pueden variar desde 
5 hasta 15 km y con anchuras entre 1,5 y 2,5 km (Fig. 3.13.A), que se corresponde con la 
ecofacie 1B. 
 
Además, en esta parte del margen se pueden identificar unas bandas de muy alta reflectividad 
que se localizan al pie del talud (Fig. 3.13.IV). En planta se caracterizan por tener una forma 
ligeramente ondulada con una dirección E-O. Presentan una longitud media de unos 30 km y 
una anchura que varía desde 1,5 hasta 4 km y se corresponden con la ecofacie 1E.  
 
En el extremo noroccidental de la Plataforma de Ortegal también se identifican bandas de muy 
alta reflectividad rodeadas por otras irregulares de alta reflectividad (Fig. 3.13.V). Estas bandas 
presentan forma elongada de dirección NE-SO con longitudes que pueden variar desde 1,5 
hasta 4,5 km y con anchuras de unos 200 m (Fig. 3.13.A), se corresponde con la ecofacie 1N.  
 
Continuando hacia el suroeste, en la parte occidental de la zona de estudio, se identifica una 
amplia superficie de unos 1400 km2 de muy alta reflectividad con forma elongada, que se acuña 
en sus extremos, de dirección en dirección NE-SO (Fig. 3.13.VI). Presenta una longitud de 132 
km y una anchura máxima en su parte central de 17 km. En los perfiles sísmicos se caracteriza 
por presentar una primera capa delgada y transparente seguida de reflectores paralelos de alta 
reflectividad y frecuencia en el subfondo, se corresponde con la ecofacie 1D. Hacia el sur, los 
perfiles sísmicos muestran, además, unidades del subfondo masivas y relleno transparente, que 
se corresponde con la ecofacie 1I. En su extremo nor-oriental esta zona conecta con otra de muy 
alta reflectividad, de dirección NE-SO, que se corresponde con el Canal de Ortegal (Fig. 
3.13.VII). En el extremo septentrional del canal, los perfiles sísmicos se caracterizan por 
presentar una primera capa delgada y transparente seguida de reflectores paralelos de alta 
reflectividad y con unidades del subfondo masivas con techo y base muy reflectivas y relleno 
transparente (Fig. 3.13.B), que se corresponde con la ecofacie 1J. En el extremo meridional, sin 
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embargo, los perfiles sísmicos presentan una marcada superficie del fondo con reflectores 
paralelos de alta reflectividad y frecuencia en el subfondo, que se corresponde con la ecofacie 
1B. 
 
En el extremo meridional de la llanura abisal destacan varias zonas de muy alta reflectividad. 
Por un lado se identifican unas bandas estrechas rodeando el extremo septentrional del sector 
de los bancos. Presentan forma elongada, de dirección E-O, con longitudes de entre 10 y 17 km 
y anchuras que no superan el kilómetro (Fig. 3.13.A), se corresponde con la ecofacie 1H. 
 
Por otro lado, al norte de la Cuenca Interior, se identifica una amplia zona que se extiende 
aproximadamente 300 km2 y parece coincidir con la continuación hacia el norte de los canales 
y cañones que atraviesan tanto la Cuenca Interior como las plataformas marginales (Fig. 
3.13.VIII). Los perfiles sísmicos se caracterizan por una incisión con paredes escarpadas, con 
hipérbolas solapándose con vértices tangentes al fondo, y una superficie del fondo poco 
reflectiva (Fig. 3.13.C), que se corresponde con la ecofacie 3A. 
 
3.2.2.2.2. Alta reflectividad 
 
A lo largo de la parte septentrional de la zona de estudio se pueden observar tres bandas de alta 
reflectividad de dimensiones similares, dos en la zona norte y una en el centro, que se extienden 
en dirección E-O, y presentan una longitud y anchura media de 38 y 4 km, respectivamente 
(Fig. 3.13.IX). Además, hacia el sur, se observan otras bandas de alta reflectividad de menores 
dimensiones. Presentan forma elongada extendiéndose en dirección NE-SO y con longitudes 
que varían desde 8 a 11 km y anchuras que no superan el kilómetro (Fig. 3.13.A), y se 
corresponden con la ecofacie 1B.  
 
En el extremo oriental de esta parte norte de la zona de estudio se identifican bandas estrechas 
de alta reflectividad que limitan con otras de reflectividad más baja. Presentan una dirección 
NO-SE y coinciden con los bordes de los canales 1, 2 y 3 descritos en el capítulo anterior. 
Además, los espacios entre estos canales están constituidos por zonas de forma elíptica, también 
de dirección NO-SE, que alternan franjas de alta y baja reflectividad perpendiculares a esta 
dirección. Estas zonas se extienden con longitudes que pueden variar desde 20 hasta 36 km y 
con anchuras entre 4,5 a 11 km. Las franjas de alta reflectividad tienen forma rectilínea o 
convexa, de dirección NE-SO, y presentan longitudes entre 2 y 5 km y anchuras inferiores a 1 
km (Fig. 3.13.A), y se corresponden con la ecofacie 3B.  
 
Hacia el oeste, aproximadamente en la zona central del Margen Cantábrico comprendido 
dentro de nuestra zona de estudio, se encuentra un área con morfología en fingers (O’Connell et 
al., 1991; Klaucke et al., 2004, entre otros) y donde se observan bandas de alta reflectividad 
intercaladas, con dirección NO-SE, que presentan unos 10 km de longitud y unos 500 m de 
anchura (Fig. 3.13.X), se corresponde con la ecofacie 1B.  
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El extremo occidental de la zona de estudio se caracteriza por presentar, principalmente, valores 
de alta reflectividad que cubren esta parte de la llanura abisal y sobre la que se diferencian zonas 
con distinta reflectividad. Destaca un área de unos 1100 km2, localizada entre dos zonas de muy 
alta reflectividad, donde predominan los valores de alta reflectividad. Se caracteriza por una 
forma elongada de dirección NE-SO y acuñada en sus extremos. Tiene una longitud de 135 km 
y una anchura máxima de 13 km (Fig. 3.13.XI). Los perfiles sísmicos se caracterizan por 
presentar reflectores paralelos de alta reflectividad y frecuencia y con unidades del subfondo 
masivas con techo y base muy reflectivas y relleno transparente (Fig. 3.13.B), se corresponde con 
la ecofacie 1H. 
 
Al sur del Paso del Theta Gap, la superficie que cubre la Llanura Abisal de Iberia, se caracteriza 
por presentar valores de alta reflectividad (Fig. 3.13.XII). En los perfiles sísmicos se observa una 
superficie marcada del fondo con reflectores paralelos y de alta reflectividad en el subfondo, 
que se corresponde con la ecofacie 1B.  
 
3.2.2.2.3. Media reflectividad 
 
A lo largo de toda la parte septentrional del margen en la zona de estudio se pueden observar 
pequeñas franjas difusas media reflectividad intercaladas entre otras de reflectividad menor (Fig. 
3.13.A). En la parte occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya, estos valores de media 
reflectividad se identifican a lo largo de, prácticamente, todo el recorrido de los canales 
Hespérides, Charcot y Vizcaya (Fig. 3.13.XIII), y se corresponde con la ecofacie 1B.  
 
Al sur del Alto de Charcot se identifica un área de unos 2180 km2 donde predominan, 
principalmente, valores de media reflectividad. Presenta forma elongada con dirección E-O (Fig. 
3.13.XIV). En los perfiles sísmicos se caracteriza por una superficie marcada del fondo seguida 
de reflectores paralelos de alta reflectividad y frecuencia (Fig. 3.13.D) que se corresponde con la 
ecofacie 1B.  
 
Al este del Alto de A Coruña destacan tres bandas de media reflectividad, intercaladas con 
franjas irregulares de baja reflectividad, que parten de forma independiente desde la zona 
anterior en dirección NE-SO y se unen en las proximidades del Paso del Theta Gap. Estas 
bandas se extienden una longitud de aproximadamente 115 km y con anchuras que pueden 
variar desde 4 km hasta 17 km, en el extremo suroccidental de la zona de estudio (Fig. 
3.13.XV), y se corresponde con la ecofacie 1B.  
 
Hacia el sur y hacia el este de esta zona, en el extremo meridional de la llanura abisal, se 
observan varias franjas irregulares donde predominan los valores de media reflectividad que se 
extienden por una superficie de unos 900 km2. También, se pueden observar estos valores de 
reflectividad en el extremo distal de los cañones de El Ferrol y A Coruña cubriendo una 
superficie de aproximadamente 480 km2 muy próxima al talud (Fig. 3.13.A), y se corresponde 
con la ecofacie 1F.  
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3.2.2.2.4. Baja reflectividad 
 
A lo largo de todo la parte norte de la zona de estudio se puede observar una gran área, que 
cubre unos 6620 km2, de baja reflectividad (Fig. 3.14.I). En los perfiles sísmicos se caracteriza 
por una superficie marcada del fondo con reflectores paralelos en el subfondo (Fig. 3.14.B), que 
se corresponde con la ecofacie 1B. Se extiende en dirección E-O que cambia a NE-SO en la 
parte distal, donde se identifican pequeñas zonas de baja reflectividad de forma lenticular que 
se extienden una media de 10 km2.  
 
En el extremo oriental de la zona de estudio, se observan unas ramificaciones de dirección NO-
SE, de baja-media reflectividad, que coinciden con los canales 1, 2 y 3 descritos en el capítulo 
anterior. Además, como se ha nombrado anteriormente los espacios entre estos canales están 
constituidos por zonas de forma elíptica, también de dirección NO-SE, que alternan franjas de 
alta y baja reflectividad perpendiculares a esta dirección. Estas zonas se extienden con 
longitudes que pueden variar desde 20 hasta 36 km y con anchuras entre 4,5 a 11 km (Fig. 
3.14.II). Estas zonas en los perfiles sísmicos se caracterizan por presentar pequeñas hipérbolas 
regulares (Fig. 3.14.C), que se corresponde con la ecofacie 3C. 
 
Hacia el oeste, donde se identifica esta gran área con morfología tipo fingers (O’Connell et al., 
1991; Klaucke et al., 2004; entre otros), se puede observar que los valores de baja reflectividad 
se concentran en la parte central y ocupa una extensión de unos 425 km2. Se caracteriza por 
tener una forma de media luna con los extremos dirigidos hacia el oeste (Fig. 3.14.III), y se 
corresponde con la ecofacie 1B.  
 
En el extremo noroccidental de la Plataforma de Ortegal se pueden observar algunas bandas 
estrechas de baja reflectividad que presentan forma elongada de dirección NE-SO. Se 
caracterizan por tener longitudes que no superan los 10 km y anchuras que varían desde 1 hasta 
2 km (Fig. 3.14.IV), y se corresponde con la ecofacie 1D. 
 
Al sur del Alto de Charcot se observa una franja irregular de baja reflectividad de dirección E-O 
con forma sinuosa que coincide con el trazado del Canal de Charcot (Fig. 3.15.I). Presenta una 
longitud de unos 54 km y una anchura media de 1,5 km, y se corresponde con la ecofacie 1N.  
 
En la parte central de la llanura abisal, al este del Alto de A Coruña, destacan tres bandas de 
media reflectividad, intercaladas con franjas irregulares de baja reflectividad (Fig. 3.15.II y B). 
Los registros sísmicos muestran características diferentes para cada una de estas franjas de baja 
reflectividad:  
 
- En la primera, localizada en el extremo más occidental de la zona de estudio, en los 
perfiles sísmicos cabe destacar una superficie de erosión, con truncación de los 
reflectores, que tiene forma de V asimétrica, con el margen este más abrupto y el 
margen oeste más tendido (Fig. 3.15.C) y se corresponde con la ecofacie 1N.  
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- En la segunda, se observa una sección en forma de U ancha, con un primer relleno 
transparente y hacia la base reflectores de alta reflectividad y frecuencia (Fig. 3.15.D), 
que se corresponde con la ecofacie 1D. En la parte central de esta zona se observa una 
superficie del fondo ondulada (Fig. 3.15.E). 
 
- En la tercera, los perfiles sísmicos presentan una superficie poco reflectiva en forma de 
U ancha y reflectores paralelos hacia la base, de poca continuidad lateral, con sucesión 
de capas de alta y baja reflectividad (Fig. 3.15.F) y se corresponde con la ecofacie 1J. En 
la parte central de esta zona, se observa una pequeña sección dentro de la principal con 
una marcada superficie del fondo y acústicamente transparente (Fig. 3.15.G). 
 
En la Llanura Abisal de Iberia, se han identificado valores de baja reflectividad que 
corresponden con la trayectoria del Canal Interllanura (Fig. 3.16.I). Esta zona se caracteriza por 
tener una morfología elongada de dirección NE-SO en el extremo oriental que cambia NE-SO 
al atravesar el Paso del Theta Gap. Se extiende a lo largo de unos 70 km con valores de anchura 
entre 3 y 4 km. Los perfiles sísmicos se caracterizan por presentar un primer relleno 
transparente seguido por unidades masivas  de alta y baja reflectividad (Fig. 3.16.B y C) que se 
corresponde con la ecofacie 1J. Además, se observan otras zonas de baja reflectividad de forma 
irregular en el extremo occidental de la zona de estudio. Se caracterizan por presentar 
longitudes entre 5 y 6 km y valores de anchura que no superan los 3 km, y se corresponden con 
la ecofacie 1B. 
 
3.2.2.2.5. Muy baja reflectividad 
 
Al este del Alto de Charcot, se identifica una superficie de unos 370 km2 de muy baja 
reflectividad, con intercalaciones difusas de baja reflectividad, que se caracteriza por presentar 
una forma elongada de dirección E-O aumentando la señal de reflectividad hacia el sur (Fig. 
3.17.I), y se corresponde con la ecofacie 4B. 
 
En el extremo suroeste de la llanura abisal, en las proximidades del Paso del Theta Gap, se 
identifica una zona de muy baja reflectividad con forma elongada, de dirección NE-SO, con 16 
km de longitud y unos 1,5 km de anchura (Fig. 3.17.II), y se corresponde con la ecofacie 1N.  
 
Atravesado el Paso del Theta Gap, en la Llanura Abisal de Iberia, se identifican pequeñas 
franjas de muy baja reflectividad intercaladas en una zona de baja reflectividad coincidiendo 
con la trayectoria del Canal Interllanura (Fig. 3.17.III), y se corresponde con la ecofacie 1J. 
 

















































































































































































































































































Figura 3.17. Mapa de reflectividad donde se resalta la llanura abisal con los principales elementos 
fisiográficos: (1) Espolón de Ortegal. (2) Cuenca Interior. (3) Bancos estructurales. (4) Alto de Charcot. 
(5) Alto de A Coruña. (6) Alto de Finisterre. (7) Theta Gap. (8) Llanura Abisal de Vizcaya. (9) Llanura 
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   4. Análisis de estratigrafía sísmica  
 
Este capítulo aborda el estudio de la estratigrafía sísmica que caracteriza al margen continental y 
llanuras abisales del norte de Iberia mediante el reconocimiento y correlación, con otros 
trabajos llevados a cabo en la zona, de las diferentes unidades sísmicas, lo que permitirá 
establecer el encuadre cronológico teórico de las mismas y poder así contribuir a reconstruir la 
historia geológica del margen y cuenca oceánica.  
 
El análisis estratigráfico se ha realizado a partir del estudio de los perfiles sísmicos de media 
resolución mediante el sistema Airgun, obtenidos en 2011 durante la campaña Contouriber-2, 
de alta resolución con el sistema Sparker, adquiridos en 2009 en la campaña Belgica 09/14, y de 
muy alta resolución mediante la sonda paramétrica TOPAS, obtenidos durante las campañas de 
la ZEEE (desde 2003 hasta 2009).  
 
Se han distinguido cuatro discontinuidades sísmicas mayores (D4, D3, D2 y D1 de más antigua 
a más moderna) que marcan los límites de las cinco unidades sísmicas que constituyen el 
relleno sedimentario de la zona de estudio y que han sido denominadas, de la más antigua a la 
más moderna, U5, U4, U3, U2 y U1 y que se apoyan sobre el basamento acústico (Tabla 4.1). 
El análisis detallado de estas unidades ha permitido distinguir cinco subunidades de menor 
escala dentro de la unidad U1 que se han denominado, de la más antigua a la más moderna, 
U1E, U1D, U1C, U1B y U1A (Tabla 4.1) y que están limitadas por cuatro discontinuidades 
sísmicas, que, de más antigua a más moderna, se han denominado Dd, Dc, Db y Da (Tabla 4.1). 
 
Como en capítulos anteriores, se va a diferenciar entre talud continental y llanuras abisales para 
la descripción de las unidades sísmicas de la zona de estudio.  
 
4.1. TALUD CONTINENTAL 
 
A partir del análisis de estratigrafía sísmica llevado a cabo en el registro sedimentario del talud 
continental de la zona de estudio, se han diferenciado cinco unidades sísmicas principales que, 
de la más antigua a la más reciente, son U5, U4, U3, U2 y U1. A continuación se van a 
describir estas unidades en función de sus límites, geometría, facies sísmicas y distribución 
espacial en los diferentes perfiles sísmicos. La calidad de los perfiles sísmicos en el talud 
continental del sector estudiado en este trabajo obliga a que el análisis de la estratigrafía sísmica 
se tenga que restringir a las plataformas marginales de Ortegal, Pardo Bazán y Castro. 





Tabla 4.1. Tabla que resume la nomenclatura utilizada para las unidades sísmicas diferenciadas en el 
registro sedimentario estudiado en este trabajo, así como las discontinuidades que las limitan. 
 
4.1.1. Unidad U5 
 
Por la profundidad a la que se encuentra la unidad U5 dentro del relleno sedimentario, 
únicamente ha podido identificarse a partir de los perfiles de Airgun de media resolución y de 
Sparker de alta resolución con mayor penetración. No está clara su base en las plataformas de 
Pardo Bazán y Castro (Fig. 4.2), si bien, en las zonas donde sí se ha podido describir, esta 
unidad está limitada en su parte inferior por el techo del basamento y a techo por una 
superficie de alta reflectividad denominada D4 (Fig. 4.2 y 4.3).  
 
Sísmicamente, en la Plataforma de Ortegal esta unidad se caracteriza por presentar una 
configuración de sus reflectores ondulada o hummocky hacia el noroeste y facies estratificadas 
hacia el sureste, donde se observan reflectores subparalelos con terminación en toplap y 
truncación erosiva respecto al límite superior (Fig. 4.2 y 4.3). 
 
Debido a que el límite inferior de esta unidad no ha podido determinarse con seguridad en la 
mayor parte de los perfiles analizados no ha sido posible realizar un mapa de isopacas que nos 
permitiera establecer las variaciones de espesor de la misma en el sector estudiado. 
 
4.1.2. Unidad U4 
 
La unidad U4 está limitada en su base por la discontinuidad D4 y a techo por una superficie 
reflectiva que localmente en el extremo norte de la Plataforma de Pardo Bazán presenta carácter 
erosivo con una configuración ondulada, denominada D3 (Fig. 4.2, 4.3 y 4.4).  
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Figura 4.1. A) Localización de las líneas realizadas durante las campañas Contouriber II (líneas azules) y 
Belgica (líneas moradas). B) Localización de las líneas realizadas durante las campañas ZEEE 2003 
(líneas amarillas), ZEEE 2007 (líneas azules) y ZEEE 2006 (líneas verdes). En negro se señalan la 
localización de los perfiles sísmicos que se mostrarán en figuras posteriores.  
 
Según los perfiles de media resolución, esta unidad en la Plataforma de Castro se caracteriza 
por presentar facies estratificadas de alta continuidad lateral con terminación en onlap hacia el 
noroeste y divergente hacia el sureste (Fig. 4.2). En la Plataforma de Pardo Bazán esta unidad se 
caracteriza por facies estratificadas con reflectores ondulados subparalelos que terminan en 
truncación erosiva respecto al límite superior hacia el noroeste y en onlap hacia el sureste (Fig. 
4.2). En el extremo norte de esta plataforma se observan facies transparentes hacia el noreste 
(Fig. 4.3.B).  





Figura 4.2. A) Ejemplo de perfil sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2. Ver 
localización en la Fig. 4.1.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas 
diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
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En la Plataforma de Ortegal esta unidad U4 se caracteriza por presentar facies estratificadas de 
alta continuidad lateral y terminación en truncación erosiva respecto al límite superior en el 
extremo meridional y en onlap con respecto al límite inferior hacia el norte de esta plataforma  
(Fig. 4.3.C). La geometría de esta unidad en las plataformas de Castro y Pardo Bazán es en cuña 
y en la Plataforma de Ortegal lenticular. 
 
Esta unidad sísmica U4 en los perfiles Sparker de alta resolución muestra, en el extremo norte 
de la Plataforma de Pardo Bazán, un predominio de facies transparentes hacia el noreste, 
mientras que en la Plataforma de Ortegal se caracteriza por una terminación en onlap de los 
reflectores con respecto al límite inferior (Fig. 4.4). 
 
Según los perfiles TOPAS de muy alta resolución, internamente, esta unidad está formada 
mayoritariamente por facies semitransparentes donde se observan, localmente en la parte 
oriental de la Plataforma de Ortegal, reflectores aislados de baja amplitud acústica y con una 
terminación en onlap hacia el este (Fig. 4.5). La geometría de la unidad 4 presenta un 
acuñamiento en dirección noreste. 
 
El mapa de isopacas de la unidad sísmica U4 muestra que los espesores de esta unidad varían 
entre 0 y 340 ms (Fig. 4.6). La distribución de espesores de la unidad indica que ésta aumenta 
de espesor en las zonas distales de las plataformas de Castro, Pardo Bazán y Ortegal. La ausencia 
de esta unidad en algunas zonas del margen se debe a que el límite inferior de esta unidad no 
ha quedado registrado por lo que no ha sido posible precisar su espesor.  
 
El máximo espesor, 340 ms, se localiza en la zona distal del sector noreste de la Plataforma de 
Pardo Bazán con una orientación NE-SO (Fig. 4.6.a). Se observan otros dos depocentros de 300 
y 260 ms, denominados b y c, respectivamente, y una orientación NE-SO, también localizados 
en la Plataforma de Castro y en el sector suroeste de la Plataforma de Pardo Bazán, 
respectivamente (Fig. 4.6.b y c). En la Plataforma de Ortegal se observan mayores espesores en 
la parte distal del sector noreste de esta plataforma, con dirección E-O, y en el proximal con 
orientación NE-SO (Fig. 4.6.d y e). 
 
4.1.3. Unidad U3 
 
La unidad símica U3 está limitada en la base por la discontinuidad D3 y a techo por una 
superficie de reflectividad relativamente alta, denominada D2 (Fig. 4.7). Esta unidad se 
identifica en la zona de las plataformas de Ortegal, Pardo Bazán y Castro. 
 
Sísmicamente, en los perfiles de media resolución, la unidad U3 está caracterizada por 
presentar en las plataformas de Castro y Pardo Bazán facies semitransparentes (Fig. 4.2 y 4.3.A), 
mientras que en la Plataforma de Ortegal la U3 presenta facies estratificadas con buena 
continuidad lateral y levemente deformada. La terminación de los reflectores hacia el este es 
concordante y hacia el oeste en onlap con respecto al límite inferior en el extremo meridional y 
en truncación erosiva con respecto al superior en el extremo septentrional (Fig. 4.3.B y 4.7). 
 





Figura 4.3. A) Ejemplo de perfil sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2. Ver 
localización en la Fig. 4.1.A. B) Interpretación del perfil sísmico en el sector de la Plataforma de Pardo 
Bazán donde se señala las unidades sísmicas y las discontinuidades diferenciadas. C) Interpretación del 
perfil sísmico en el sector de la Plataforma de Ortegal donde se indican las unidades sísmicas diferenciadas 
y las discontinuidades que las limitan. 
 
En los perfiles de alta resolución esta unidad se caracteriza en la Plataforma de Pardo Bazán por 
presentar facies semitransparentes donde se observan localmente reflectores aislados con 
terminación en truncación erosiva con respecto al límite superior (Fig. 4.8). En la Plataforma de 
Ortegal, esta unidad se caracteriza por presentar facies semitransparentes con algunos 
reflectores con terminación en onlap con respecto al límite inferior, que en este caso lo 
constituye el techo del basamento acústico (Fig. 4.4). 
 
Los perfiles de muy alta resolución TOPAS en la Plataforma de Ortegal muestran como esta 
unidad U3 presenta facies semitransparentes que pasan hacia el oeste a facies estratificadas de 
amplitud acústica y continuidad lateral media-baja y configuración divergente. Localmente, se 
observan reflectores paralelos y ondulados, afectados por fallas y por el escape de fluidos, 
truncando con el límite superior hacia el oeste (Fig. 4.9). En general presenta una morfología 
tabular. 





Figura 4.4. Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución Sparker obtenido durante la campaña Belgica 




Figura 4.5. A) Ejemplo de perfil símico de alta resolución TOPAS obtenido durante la campaña 
ZEEE2006. B) Interpretación del perfil sísmico donde se señala las unidades y discontinuidades 
diferenciadas. Ver localización en Fig. 4.1.B. 













































































Figura 4.7. A) Ejemplo de perfil sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2. Ver 
localización en la Fig. 4.1.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas 
diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
 





Figura 4.8. A) Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución Sparker obtenido durante la campaña Belgica 
(modificado de Verreydt, 2011). Ver localización en la Fig. 4.1.A. B) Detalle del perfil sísmico A donde se 
interpretan las unidades y discontinuidades diferenciadas en este estudio. 
 
La distribución de espesores de la unidad 3 permite diferenciar varias zonas de valores altos de 
espesor (Fig. 4.10). En el sector norte de la Plataforma de Ortegal se observan dos depocentros 
de dirección NE-SO en su zona proximal y distal (Fig. 4.10.a y b) y un depocentro de espesor 
máximocon valor de 320 ms y orientación NO-SE (Fig. 4.10.c). En el borde de la Plataforma de 
Pardo Bazán, existe un segundo depocentro entorno los 260 ms de espesor y orientación N-S 
(Fig. 4.10.d).  
 
 




Figura 4.9. A) Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución TOPAS obtenido durante la campaña 
ZEEE2006. B) Interpretación del perfil sísmico en el sector de la Plataforma de Ortegal donde se indican 
las unidades sísmicas diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
 
4.1.4. Unidad U2 
 
La unidad U2 está limitada en su base por la discontinuidad D2 y a techo por la discontinuidad 
D1 (Fig. 4.11 y 4.12). Se trata de una superficie de reflectividad alta que constituye una 
superficie de erosión en el extremo norte de las plataformas de Castro y Pardo Bazán y en la 
parte más occidental de la Plataforma de Ortegal, y que lateralmente pasa a ser concordante 
hacia el sur y este de estas plataformas, respectivamente. 
 
En los perfiles de media resolución se observa como en las plataformas de Castro, Pardo Bazán 
y en el extremo meridional de la Plataforma de Ortegal esta unidad se caracteriza por el 
predominio de facies estratificadas de alta continuidad lateral donde los reflectores presentan 
una configuración paralela con terminación en truncación erosiva hacia el oeste y en downlap 
hacia el este (Fig. 4.11 y 4.12).  
 













































































Figura 4.11. A) Ejemplo de perfil sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2. Ver 
localización en la Fig. 4.1.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se señalan las unidades sísmicas y 
las discontinuidades diferenciadas en este estudio. 





Figura 4.12. A) Ejemplo de perfil sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2. Ver 
localización en la Fig. 4.1.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas 
diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
 
Según los perfiles símicos de alta resolución Sparker, localizados en la Plataforma de Pardo 
Bazán, esta unidad está formada por facies transparentes (Fig. 4.4). En la parte central de la 
Plataforma de Ortegal esta unidad se caracteriza por presentar facies semitransparentes y 
reflectores paralelos truncados por el actual fondo marino al oeste (Fig. 4.4). En la parte 
occidental de esta plataforma esta unidad U2 presenta facies estratificadas con una 
configuración paralela de los reflectores hacia el oeste y hacia el este pasan a ser transparentes 
(Fig. 4.13).  
 
En las plataformas de Castro y Pardo Bazán los perfiles sísmicos de muy alta resolución 
muestran como hacia la base esta unidad sísmica se caracteriza por presentar facies 
transparentes, mientras que hacia techo las facies predominantes son las caracterizadas por 
reflectores de mayor continuidad lateral y media reflectividad. La terminación de los reflectores 
es de truncación erosiva con respecto al límite superior hacia el oeste y en onlap con respecto al 
inferior hacia el este (Fig. 4.14). En general presenta una morfología tabular.  





Figura 4.13. A) Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución Sparker obtenido durante la campaña Belgica 
(modificado de Verreydt, 2011). Ver localización en la Fig. 4.1.A. B) Detalle del perfil sísmico A donde se 
interpretan las unidades y discontinuidades diferenciadas en este estudio. 
 
En la Plataforma de Ortegal, según los perfiles sísmicos de muy alta resolución TOPAS, la 
unidad U2 se caracteriza por el predominio de facies estratificadas caracterizadas por reflectores 
de alta amplitud acústica y continuidad lateral. Esta unidad sísmica presenta una configuración 
paralela y ondulada presentando una terminación de los reflectores de truncación erosiva con 
respecto al límite superior hacia el oeste y en onlap respecto al límite inferior hacia el este (Fig. 
4.15.A). Hacia la zona más occidental de esta plataforma la configuración de los reflectores pasa 
a ser progradante sigmoidal con una disposición paralela o subparalela de los reflectores y unas 
terminaciones de los mismos generalmente en concordancia y en downlap respecto al límite 
inferior (Fig. 4.15.B). La geometría de esta unidad presenta un acuñamiento en dirección 
noroeste. 






Figura 4.14. A) Ejemplo de perfil símico de alta resolución TOPAS obtenido durante la campaña 
ZEEE2007. Ver localización en Fig. 4.1.B. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las 
unidades sísmicas diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
 
Esta unidad sísmica se distribuye por el talud continental mostrando un espesor que varía desde 
0 hasta 150 ms (Fig. 4.16). Los principales depocentros se localizan en la parte occidental del 
sector septentrional de la Plataforma de Ortegal, con valor máximo de 150 ms y orientación 
NNO-SSE (Fig. 4.16.a), y en su zona proximal con dirección NE-SO (Fig 4.16.b). En la 
Plataforma de Castro se observa un depocentro con valor máximo de 90 ms y orientación NE-
SO (Fig. 4.16.c). 
 
4.1.5. Unidad U1 
 
La unidad U1 está limitada en su base por la discontinuidad D1 mientras que el límite a techo 
lo constituye la actual superficie del fondo marino que se caracteriza por ser una superficie de 
erosión y alta amplitud.  





Figura 4.15. Ejemplos de perfiles sísmicos de alta resolución TOPAS obtenido durante la campaña 
ZEEE2006 (A y C) e interpretación de los perfiles sísmicos donde se indican las unidades y 
discontinuidades diferenciadas en este estudio (B y D). Ver localización en Fig. 4.1.B. 
 
En los perfiles sísmicos de media resolución, localizados en la Plataforma de Ortegal, esta 
unidad se caracteriza por presentar facies transparentes hacia el noreste, mientras que hacia el 
sureste predominan las facies estratificadas con una configuración progradante de los reflectores 
hacia el noreste y una terminación en downlap con respecto al límite inferior (Fig. 4.12). 
 










































































Figura 4.17. A) Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución Sparker obtenido durante la campaña Belgica 
(modificado de Verreydt, 2011). Ver localización en la Fig. 4.1.A. B) Detalle del perfil sísmico A donde se 
interpretan las unidades sísmicas y las discontinuidades diferenciadas en este estudio. 
 
 
Según los perfiles de alta resolución Sparker esta unidad, tanto en la Plataforma de Pardo Bazán 
como en la de Ortegal, presenta facies estratificadas de alta continuidad lateral y alta amplitud 
acústica. Los reflectores presentan una configuración paralela y terminación en downlap con 
respecto al límite inferior progradando hacia el noreste (Fig. 4.13 y 4.17). 
 
A partir de los perfiles sísmicos de muy alta resolución se observa que en las plataformas de 
Castro y Pardo Bazán predominan las facies estratificadas caracterizadas por reflectores de alta 
reflectividad y continuidad lateral. En esta zona la unidad U1 se caracteriza por una 
configuración paralela presentando una terminación de los reflectores en onlap con respecto al 
límite inferior (Fig. 4.14). 
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En la zona interior de la Plataforma de Ortegal se observan, hacia base de esta unidad, facies 
estratificadas de alta respuesta acústica y donde los reflectores muestran una configuración que 
pasa de concordante a truncación erosiva (Fig. 4.18). Hacia techo se observan facies 
transparentes. Sin embargo, hacia el oeste de esta plataforma, las facies de esta unidad cambian. 
En el extremo suroeste esta unida se caracteriza por presentar facies semitransparentes donde la 
configuración de los reflectores es en downlap con respecto al límite inferior (Fig. 4.19.A). Hacia 





Figura 4.18. A) Ejemplo de perfil sísmico de alta resolución TOPAS obtenido durante la campaña 
ZEEE2006. Ver localización en Fig. 4.1.B. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las 
unidades sísmicas diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
 
La distribución de espesores muestra varias zonas de depocentros a lo largo de las tres 
plataformas estudiadas. En la Plataforma de Ortegal se localiza en la parte más occidental con 
una orientación predominante N-S y con valores de unos 7 ms (Fig. 4.20.a). En la Plataforma de 
Pardo Bazán se observa un único depocentro con orientación NO-SE y valor máximo de 8 ms 
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4.2. LLANURA ABISAL 
 
Se ha llevado a cabo el análisis estratigráfico de la llanura abisal de la zona de estudio 
diferenciando, por un lado, el sector septentrional del Margen Continental Cantábrico, dentro 
de la zona de estudio, mediante el estudio de cuatro perfiles sísmicos de alta resolución Airgun, 
obtenidos durante la campaña Conrouriber-2 (Fig. 4.21.A), y, por otro, el sector occidental, al 
norte y oeste del Banco de Galicia y la zona de las plataformas marginales, respectivamente, 
mediante el estudio de cinco perfiles sísmicos de muy alta resolución TOPAS, obtenidos 




Figura 4.19. Ejemplos de perfiles sísmicos de alta resolución TOPAS obtenidos durante la campaña 
ZEEE2006 (A y B) e interpretación de los perfiles sísmicos donde se indican las unidades y 
discontinuidades diferenciadas en este estudio (C y D). Ver localización en Fig. 4.1.B. 
 
4.2.1. Sector Occidental del Margen Cantábrico 
 
En la llanura abisal de este sector del margen se han diferenciado cinco unidades sísmicas que 
de la más antigua a la más moderna, son U5, U4, U3, U2 y U1. Con el escaso número de datos 
no ha sido posible la realización de mapas de isopacas que nos den información sobre la 
variación de espesores de las unidades diferenciadas.  










































































Figura 4.21. A) Localización de las líneas realizadas durante las campañas Contouriber II (líneas 
naranjas). B) Localización de las líneas realizadas durante la campaña ZEEE 2007 (líneas azules) que 
han podido ser interpretadas por ser de buena calidad. En negro se indica la localización de los perfiles 
sísmicos que se mostrarán en figuras posteriores.  
 
A continuación se va a hacer una descripción de cada una de estas unidades. 
 
4.2.1.1. Unidad U5 
 
Esta unidad representa la unidad más antigua definida en el registro sedimentario del margen. 
El límite inferior de esta unidad no se ha registrado en los perfiles sísmicos por lo que no se ha 
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podido determinar su espesor. El límite a techo de esta unidad lo constituye la discontinuidad 
D4, se trata de una superficie de alta reflectividad. 
 
Sísmicamente, se observa un cambio vertical de facies de base a techo, comprende facies 
semitransparentes que pasan a facies estratificadas de amplitud acústica media-alta y  
configuración paralela de los reflectores (Fig. 4.22). Hacia el este, estos reflectores presentan una 
configuración ondulada (Fig. 4.23).  
 
4.2.1.2. Unidad U4  
 
Esta unidad sísmica está limitada en su base por la superficie D4 definida por una terminación 
de los reflectores solapante, y a techo por una superficie de reflectividad relativamente alta 
denominada D3.  
 
A continuación se describen las unidades y subunidades sísmicas diferenciadas, en cada uno de 
estos dos sectores del margen, en función de sus límites, geometría, facies sísmicas y 
distribución espacial.  
 
Esta unidad está formada por reflectores de relativa baja amplitud acústica. Presentan una 
configuración paralela y, hacia el este, se observa una curvatura de los reflectores (Fig. 4.22). 
Hacia el este se observa una configuración subparalela de los reflectores (Fig. 4.23). 
 
4.2.1.3. Unidad U3 
 
La unidad U3 está limitada en su base por la discontinuidad D3 y a techo por una superficie de 
relativa alta reflectividad denominada D2.  
 
Sísmicamente, esta unidad está formada por facies semitransparentes hacia la base que pasan a 
facies estratificadas de alta reflectividad y caracterizadas por una configuración paralela con 
terminación de los reflectores en onlap con respecto al alto y una configuración subparalela 
hacia el este (Fig. 4.22 y 4.23). 
 
4.2.1.4. Unidad U2 
 
Esta unidad está limitada en su base por la discontinuidad D2 y a techo por la discontinuidad 
D1. Internamente esta unidad esta formada por facies estratificadas y configuración paralela 
con terminación de los reflectores en onlap con respecto al alto y subparalela hacia el este del 
margen (Fig. 4.22 y 4.23).  
 
4.2.1.5. Unidad U1 
 
La unidad U1 limita en su base con la discontinuidad D1 y a techo con la actual superficie del 
fondo. En este sector del margen esta unidad se divide en dos unidades sísmicas de menor 
orden separadas por la discontinuidad Dd. 




Figura 4.22. A) Ejemplo de un perfil sísmico Airgun donde se muestra la configuración de las unidades 
descritas en la llanura abisal para el sector septentrional de la zona de estudio. Ver localización en Fig. 
4.21.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas diferenciadas y las 
discontinuidades que las limitan. 





Figura 4.23. A) Ejemplo de un perfil sísmico Airgun donde se muestra la configuración de las unidades 
descritas en la llanura abisal para el sector septentrional de la zona de estudio. Ver localización en Fig. 
4.21.A. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas diferenciadas y las 
discontinuidades que las limitan. 
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4.2.1.5.1. Subunidad U1E 
 
Esta subunidad limita en su base con la discontinuidad D1 y a techo con una superficie de 
relativa alta reflectividad denominada Dd. Las facies de esta subunidad se caracterizan por 
presentar una configuración paralela de los reflectores con terminación de los mismos en onlap 
con respecto al alto (Fig. 4.22). Hacia el este del margen la configuración de los reflectores 
cambia a subparalela (Fig. 4.23).  
 
4.2.1.6.2. Subunidad U1D 
 
Esta subunidad está limitada en su base por la discontinuidad Dd mientras que el límite a techo 
lo constituye la actual superficie del fondo marino. 
 
Sísmicamente, esta subunidad esta formada por facies estratificadas de alta amplitud acústica y 
una configuración paralela con terminación de los reflectores en onlap con respecto al alto (Fig. 
4.22). Hacia el este del margen la configuración de lo reflectores cambia a subparalela y a 
hummocky cuando se produce la ondulación de la superficie del fondo (Fig. 4.23). 
 
4.2.2. Sector Sur-Occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya 
 
La interpretación de los perfiles de muy alta resolución realizada en el sector sur-occidental de la 
Llanura Abisal de Vizcaya únicamente ha permitido identificar la unidad sísmica U1. Esta 
unidad se caracterizada por la alternancia de capas transparentes y estratificadas, con reflectores 
de alta continuidad lateral, y, en general, amplitud acústica alta. Esta unidad se divide en cinco 
subunidades que se denominan, de la más antigua a la más moderna, U1E, U1D, U1C, U1B y 
U1A. A continuación se va a describir la configuración interna de cada una de estas 
subunidades. 
 
4.2.2.1. Subunidad U1E 
 
Esta subunidad está limitada por dos superficies de reflectividad media denominadas D1, en su 
base, y Dd, a techo.  
 
Sísmicamente, está formada por facies transparentes aunque localmente, en el margen oeste del 
Canal de Ortegal, pueden observarse reflectores de amplitud acústica media-baja y 
configuración paralela y terminación de truncación erosiva con respecto al límite superior (Fig. 
4.24 y 4.25).  
 
El mapa de isopacas muestra que los espesores de esta subunidad varían entre 0 y 28 ms (Fig. 
4.26.A). El máximo espesor, 28 ms, se localiza al este de la llanura (Fig. 4.26.A.a). Hacia el oeste 
se observa como disminuye el espesor identificándose depocentros menores con valores 
entorno a 20-22 ms (Fig. 4.26.A.b y c). La orientación del eje del depocentro es E-O (Fig. 
4.26.A). 
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4.2.2.2. Subunidad U1D 
 
Esta subunidad sísmica limita en su base con la discontinuidad Dd y a techo con una superficie 
de media reflectividad denominada Dc. 
 
Hacia el oeste de la Llanura Abisal de Vizcaya, en las proximidades del Alto de A Coruña, esta 
subunidad está formada mayoritariamente por facies transparentes, mientras que hacia el este, 
en la zona del Canal de Ortegal, cambia a facies estratificadas de amplitud acústica media-baja y 
configuración paralela de los reflectores (Fig. 4.24 y 4.25).  
 
La distribución de espesores de la subunidad U1D permite diferenciar varias zonas de valores 
máximos de espesor (Fig. 4.26.B). Se identifica un depocentro localizado en la parte más 





Figura 4.24. A) Ejemplo de perfil sísmico TOPAS obtenido durante la campaña ZEEE2007. Ver 
localización en Fig. 4.21.B. B) Interpretación del perfil sísmico donde se indican las unidades sísmicas 
diferenciadas y las discontinuidades que las limitan. 
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tres depocentros con espesores máximos entorno los 17 ms y orientación E-O (Fig. 4.26.B.b,c y 
d). La orientación del eje del depocentro varía de NE-SO en el sector oriental a ser E-O en la 
zona central del área analizada (Fig. 4.26.B). 
 
4.2.2.3. Subunidad U1C 
 
El límite inferior de esta subunidad lo constituye la discontinuidad Dc y el límite superior una 
superficie de reflectividad media-alta denominada discontinuidad Db. 
 
Sísmicamente, esta subunidad está formada por facies semitransparentes de amplitud media-
baja y una configuración paralela concordante de los reflectores que localmente, en las zonas 
próximas a los canales, pueden presentar una terminación de truncación erosiva con respecto al 
límite superior (Fig. 4.25). La presencia de los mismos se intensifica hacia el este, en las 
proximidades del Canal de Ortegal, donde además se observa un aumento de la reflectividad y 
cierta ondulación de los reflectores. 
 
 
Figura 4.25. A) Ejemplo de perfil sísmico TOPAS, localizado en la Llanura Abisal de Vizcaya. Ver 
localización en Fig. 4.21.B. B) Interpretación del perfil sísmico donde se muestran las diferentes unidades 
símicas que componen el registro sedimentario del sector sur-occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya. 
 
Esta subunidad sísmica se distribuye por la llanura abisal mostrando un espesor que varía desde 
0 hasta 12 ms (Fig. 4.26.C). Los principales depocentros se localizan en la parte oriental de la de 
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la zona analizada de la Llanura Abisal de Vizcaya, con valores máximos de entorno a 11-12 ms 
(Fig. 4.26.C.a, b, c y d). 
 
4.2.2.4. Subunidad U1B 
 
Esta subunidad está limitada en su base por la discontinuidad Db y a techo por una superficie 
de reflectividad media-alta denominada Da.  
 
Sísmicamente, se observa un cambio vertical de facies de base a techo, comprende facies 
semitransparentes que pasan a facies estratificadas de amplitud acústica media-alta y  
configuración paralela. En el Canal Hespérides, la terminación de los reflectores  es de 
truncación erosiva con respecto al límite superior (Fig. 4.25). Localmente, en la parte central de 
la llanura abisal, la configuración cambia observándose una menor amplitud acústica y cuerpos 
transparentes intercalados. 
 
La distribución de espesores de esta subunidad muestra como existen varias zonas de valores 
máximos de espesor (Fig. 4.26.D). Se identifican dos depocentros en la parte más oriental de la 
zona estudiada, uno con valor máximo de 9 ms (Fig. 4.26.D.a) y otro con valor máximo de 7,5 
ms (Fig. 4.26.D.b). 
 
4.2.2.5. Subunidad U1A 
 
Esta subunidad está limitada en su base por la discontinuidad Da mientras que el límite a techo 
lo constituye la actual superficie del fondo marino. 
 
Esta subunidad sísmica está formada por facies estratificadas de amplitud acústica media y 
configuración paralela o subparalela de los reflectores (Fig. 4.24). Éstos presentan una 
terminación de truncación erosiva con respecto al límite superior en la zona del canal 
Hespérides (Fig. 4.25). Al igual que ocurría con la subunidad sísmica anterior, en la parte 
central de la llanura, la configuración cambia pasando a facies semitransparentes. 
 
El mapa de isopacas muestra que los espesores de esta subunidad varían entre 0 y 5.5 ms (Fig. 
4.26.E). El máximo espesor de la subunidad U1A se localiza en la parte central de la llanura (Fig. 
4.26.E.a).  
 
4.3. ENCUADRE CRONOESTRATIGRÁFICO TEÓRICO 
 
Se ha realizado el encuadre cronoestratigráfico teórico del registro sedimentario del margen 
continental y llanuras abisales en base a datos bibliográficos (Shakelton, 1987; Lambeck, 1996; 
Revel et al., 1996; Zazo, 1999; Waelbroeck et al., 2002; Lisiecki y Raymo, 2005, 2007; Head et 
al., 2008; Voelker et al., 2010; Westaway y Bridgland, 2010). En el talud continental se ha 
llevado a cabo mediante la correlación de los registros sísmicos con los perfiles de alta 
resolución Sparker y muy alta resolución TOPAS de trabajos previos (Faugéres et al., 1998, 
2002; Gonthier et al., 2006; Iglesias, 2009; Verredydt, 2011). En la llanura abisal se ha llevado a 
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cabo mediante la correlación de los registros sísmicos con trabajos previos basados en sondeos 
realizados en el margen Céltico y Armoricano y Llanura Abisal de Vizcaya (Caralp, 1968; 
Crèmer et al., 1999; Droz et al., 1999; Auffret et al., 2000, 2002; Zaragosi et al., 2000, 2001a, 
2001b, 2006; Bellec, 2003; Bourillet et al., 2003, 2012; Lericolais et al., 2003; Mojtahid et al., 
2005, 2013; Eynaud et al., 2007; Toucanne et al., 2007, 2009, 2010, 2012; Penaud et al., 2008). 
Además, se ha establecido una correlación con registros sísmicos similares localizados en el 
Margen Ibérico (Hernández-Molina et al., 1994; Ercilla et al., 2002; Hernández-Molina et al., 




Figura 4.26. Mapas de isopacas de las subunidades sísmicas observadas en el sector sur-occidental de la 
Llanura Abisal de Vizcaya, denominadas U1E (A), U1D (B), U1C (C), U1B (D) y U1A (E), y distribución 
de los depocentros, indicados con letras minúsculas. 
 
La correlación con los trabajos mencionados ha permitido establecer una cronología para las 
unidades diferenciadas dentro del registro sedimentario (Tabla 4.2). De manera que de base a 
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techo estas unidades tendrían el siguiente encuadre cronoestratigráfico: el techo de la unidad 
U5 coincidiría con el inicio del Oligoceno (23,3 Ma); la unidad U4 entre la base del Oligoceno 
(23.3 Ma) y el techo del Mioceno (5,3 Ma); la unidad U3 entre el techo del Mioceno (5,3 Ma) y 
el Plioceno superior (3,2 Ma); la unidad U2 entre Plioceno superior (3,2 Ma) y la base del-
Pleistoceno medio (900-960 ka); y la unidad U1 entre la base del Pleistoceno medio (900-960 
ka) al Holoceno (Tabla 4.2). La discontinuidad que delimita la unidad U2 y U1 correspondería 
con la discontinuidad MPR (Middle Pleistocene Revolution) datada como Pleistoceno medio (0,9 




Tabla 4.2. Tabla resumen del encuadre cronológico realizado para las unidades sísmicas de la zona de 
estudio. 
 
Las subunidades menores diferenciadas dentro de la unidad U1 tendrían el siguiente encuadre 
cronoestratigráfico: la subunidad U1E entre los 900-430 ka; la subunidad U1D entre los 430-360 
ka; la subunidad U1C entre los 360-135 ka; la subunidad U1B entre los 135-60 ka; y, finalmente, 
la subunidad U1A entorno a los 60 ka y la actualidad (Tabla 4.2). Además, las discontinuidades 
que limitan estas subunidades se podrían correlacionar con los siguientes estadíos isotópicos: la 
discontinuidad Dd con el MIS 12; la Dc con el MIS 10; la Db con el MIS 6; y la Da con el MIS 
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5. Análisis de lineamientos  
 
La cartografía de lineamientos de los márgenes continentales de Galicia y Cantábrico y de las 
llanuras abisales adyacentes se ha realizado siguiendo un procedimiento acorde con la 
metodología de la teledetección aplicada a la cartografía estructural (Arlegui et al., 1994; Arlegui 
y Soriano, 1996; Cortés et al., 1998; Maestro y Cortés, 1999). El análisis de los elementos 
estructurales se ha llevado a cabo a partir del modelo digital del terreno de la batimetría del 
fondo. En este análisis se ha tenido en cuenta todo el margen gallego, y no solamente la zona 
abarcada en esta tesis, ya que se ha considerado que los resultados obtenidos permitían una 
mejor caracterización morfoestrucutral del área de estudio. 
  
Una vez cartografiados los lineamientos identificados a lo largo de todo el margen continental y 
cuencas oceánicas, se ha llevado a cabo un análisis cuantitativo de las orientaciones y longitudes 
de los mismos mediante un tratamiento estadístico.  
 
5.1. RESULTADOS OBTENIDOS DEL ANÁLISIS DE LOS LINEAMIENTOS 
 
El análisis detallado del modelo digital de la batimetría del fondo ha permitido identificar unos 
5800 lineamientos a lo largo de toda la zona de estudio (Fig. 5.1.A y B). El mayor número de 
lineamientos se sitúa en la zona de los altos de Charcot y A Coruña, en el sector occidental de 
la zona del Banco de Galicia, en la zona de las plataformas marginales y en el sector 
septentrional del margen.  
 
El análisis cuantitativo de los lineamientos ha permitido determinar las direcciones preferentes 
que definen los rasgos morfoestructurales más relevantes que han controlado el depósito de los 
materiales plio-cuaternarios. El análisis de los lineamientos identificados a lo largo de los 
márgenes continentales de Galicia y Cantábrico, considerando tanto el número de lineamientos 
como la longitud de la traza de éstos, muestra que presentan una dirección NE-SO dominante. 
Además, se observa la presencia de otros máximos relativos de dirección NO-SE, E-O y, en 
menor medida, N-S (Fig. 5.1.C).  
 


























































































































































































































































Figura 5.1. (A) Mapa batimétrico de la zona de estudio. (B) Mapa de lineamientos identificados en la zona de estudio. (C) y (D) Diagramas en rosa mostrando las principales orientaciones de los lineamientos en la zona de estudio, en función del número 
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La longitud de los lineamientos identificados supera los 44.000 kilómetros. Se observa una 
moda en torno a 5000 metros, una longitud media de aproximadamente 7800 m y una 
distribución logarítmico-normal en la frecuencia de longitudes (Fig. 5.2.A). La dirección de la 
totalidad de los datos fue analizada considerando, por un lado, el número de lineamientos en 
cada dirección y, por otro, la longitud de la traza de cada lineamiento. El resultado de los 
análisis estadísticos realizados no mostraba diferencias significativas en la distribución de las 
orientaciones considerando el número de datos o ponderando sus longitudes (Fig. 5.2.B): se 
observa un máximo absoluto en dirección ENE-OSO (N085-090E) y máximos relativos 
destacados en N045-50E, N130-135E, N175-180E y N00-05E. Atendiendo a la curva de 
frecuencia suavizadas que muestran un máximo absoluto alrededor de N85E y tres máximos 
relativos en N45E, N130E y N00E (Fig. 5.2.C).  
 
La relación entre la orientación y la longitud de los lineamientos muestra que la mayor 
concentración de datos corresponde a los de orientaciones E-O, NE-SO y NO-SE y longitudes 
comprendidas entre 5000 y 10.000 metros (Fig. 5.2.D). Los lineamientos de dirección E-O son 
dominantes en el intervalo de longitudes comprendido entre 2500 y 5000 metros, a medida 
que aumenta la longitud de los lineamientos también disminuye la importancia de esta 
orientación. Los lineamientos mayores a 10.000 metros muestran varias direcciones preferentes, 
predominando los de dirección NE-SO que NO-SE, mientras que en los lineamientos con 
longitudes por encima de 15.000 metros se observa que la orientación dominante es la NE-SO 
(Fig. 5.2.D). 
 
Además, se ha llevado a cabo un análisis de la distribución de las orientaciones considerando el 
talud continental y llanura abisal por separado. Para este análisis se ha tenido en cuenta el 
número de lineamientos en cada dirección y la longitud de la traza de cada lineamiento, 
observándose como datos significativo que la orientación N-S apenas es perceptible en la 
llanura abisal, incluso, cuando se consideran las orientaciones en función de la longitud de la 
traza esta orientación no se aprecia, quedando por tanto una orientación principal NE-SO y dos 
secundarias, E-O y NO-SE (Fig. 5.3.A y B).  
 
En el talud continental, la longitud de los lineamientos identificados supera los 28.000 
kilómetros. Se observa una moda entorno a 5000 metros, una longitud media de 
aproximadamente 7700 m y una distribución logarítmico-normal en la frecuencia de longitudes 
(Fig. 5.4.A). Los resultados de estos análisis muestran que existen dos máximos absolutos en 
dirección N055-060E y N135-140E y máximos relativos, uno muy destacado en N090-095E, 
N180-185E y N005-010E (Fig. 5.4.A). En las curvas de frecuencia suavizadas se observan los dos 
máximos absolutos alrededor de N55E y N135E, otro máximo relativo destacado en N90E y 
máximo en N05E (Fig. 5.4.B).  
 
La relación entre la orientación y la longitud de los lineamientos en el talud continental 
muestra que la mayor concentración de datos corresponde a los de orientaciones NE-SO, NO-
SE y, en menor medida, E-O y longitudes comprendidas entre 5000 y 10.000 metros (Fig. 
5.4.D). En el intervalo de longitudes comprendido entre 0 y 5000 metros, la dirección 
dominante de los lineamientos es E-O, que irá perdiendo importancia a medida que aumenta la 
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longitud de los lineamientos. Por encima de los 5000 metros de longitud, los lineamientos 
muestran varias direcciones preferentes, siendo los valores máximos los de dirección NE-SO 
que NO-SE, mientras que en los lineamientos con longitudes por encima de 15.000 metros se 




Figura 5.3. Diagramas en rosa mostrando las principales orientaciones de los lineamientos en el talud 
continental (A) y llanura abisal (B), en función del número de lineamientos (diagramas de la izquierda) y 
de su longitud expresado en km (diagrama de la derecha). El círculo externo representa el 10% de los 
lineamientos. 
 
En la llanura abisal, la longitud de los lineamientos identificados supera los 17.000 kilómetros. 
Se observa una moda también entorno a 5000 metros, una longitud media de unos 7900 m y 
una distribución logarítmico-normal en la frecuencia de longitudes (Fig. 5.5.A). Se observa que 
existe un máximo absoluto en dirección N090-095E y dos máximos relativos destacados en 
N050-055E y N130-135E (Fig. 5.5.C). Las curvas de frecuencia suavizadas muestran un máximo 
absoluto alrededor de N90E y dos máximos relativos en N50E y N130E (Fig. 5.5.D).  
 
La relación entre la orientación y la longitud de los lineamientos en la llanura abisal muestra 
que el mayor número de datos corresponde a las orientaciones NO-SE y E-O y longitudes 
comprendidas entre 5000 y 10.000 metros (Fig. 5.5.D). Los lineamientos con longitudes entre 0 
y 5000 m muestran una dirección preferente E-O. A medida que aumenta la longitud de los 
lineamientos esta tendencia cambia. Se observa que entre los 10.000 y 15.000 m de longitud 
predominan las orientaciones NE-SO y E-O y a partir de los 15.000 m de longitud la 
orientación dominante es NO-SE (Fig. 3.5.D). 
A 
B 
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5.2. VARIACIÓN ESPACIAL Y DENSIDAD DE LINEAMIENTOS 
 
Para llevar a cabo el análisis de la variación espacial de los lineamientos se ha realizado una 
división en celdas para poder determinar las orientaciones dominantes en los diferentes 
sectores de la zona de estudio. Para que las celdas en las que se ha dividido la zona de estudio 
tenga un significado estadístico y geológico se ha considerado como criterio el espaciado entre 
lineamientos. Esta retícula será la que utilizaremos posteriormente para establecer la densidad 
de lineamientos. Para determinar las dimensiones de la retícula más adecuada se ha aplicado el 
método de triangulación de Delaunay (Preparata y Shamos, 1985) a los puntos medios de los 




Figura 5.6. Mapa de distribución de los puntos medios de los lineamientos. 
 
La distancia media entre tres lineamientos ha sido establecida como la media aritmética de los 
tres lados del triángulo que forman, y se representa en el centro de cada triángulo (Fig. 5.7.A). 
Este proceso se consigue por medio de un programa informático (TRIANGLE, realizado por J. 
Bernal, no publicado) que calcula la media aritmética de los tres lados de cada triángulo. Se han 
obtenido un total de 11.564 datos de distancias entre lineamientos con valores que oscilan 
entre 505 m y 265 km. El valor de la distancia media es de 5664 m para la totalidad de datos, y 
presenta una distribución logarítmico-normal con una moda entorno a los 4000 m. Para 
observar las variaciones de la distancia y su distribución espacial en la zona de estudio, se ha 
elaborado un mapa de contornos de las distancias medias entre lineamientos (Fig. 5.7.B). 
 
Como se ha mencionado anteriormente, para que la representatividad de las celdas tenga un 
significado geológico, y evitar situaciones en las que varias celdas no presenten datos, se ha 
tenido en cuenta el criterio establecido por Casas et al. (2000) donde el mejor ajuste es el 
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definido por el valor de P95 de la distancia entre lineamientos. En nuestro caso este valor es de 
aproximadamente 12 km (Fig. 5.7.C). 
 
Se puede observar como en el sector del Banco de Galicia existen variaciones en las 
orientaciones de los lineamientos a lo largo de este sector. En la parte más occidental de este 
sector se observa una orientación NE-SO dominante, que hacia la parte central se presenta 
junto a otro máximo relativo de dirección NO-SE. En la parte más oriental de este sector se 
observa una tendencia general en la orientación de los lineamientos donde éstos se disponen en 
dirección NO-SE (Fig. 5.8). La Cuenca Interior no muestra grandes variaciones, se puede 
observar que a lo largo de esta zona los lineamientos presentan dos orientaciones 
predominantes, NE-SO y NO-SE (Fig. 5.8).  
 
Hacia el noreste del margen se encuentra el sector de las plataformas marginales, aquí se 
observa que en el extremo suroccidental la tendencia de los lineamientos es NE-SO, sin 
embargo, a medida que nos desplazamos hacia el norte, esta tendencia cambia dominando los 
lineamientos con dirección NO-SE (Fig. 5.8). A lo largo del extremo septentrional del margen, 
dominan los lineamientos con una orientación NNE-SSO a N-S, aunque se aprecia la existencia 
de algún otro máximo relativo, de menor relevancia, de dirección NO-SE (Fig. 5.8). 
 
En la parte más oriental de la Llanura Abisal de Vizcaya se aprecia una orientación NO-SE 
dominante, al norte de la Plataforma de Ortegal la orientación dominante de los lineamientos 
es NE-SO, se puede apreciar la existencia de otro máximo relativo de dirección ENE-OSO en el 
borde meridional del Alto de Charcot. Hacia el suroeste de la cuenca la orientación dominante 
sigue siendo NE-SO (Fig. 5.8).  
 
En el sector occidental de la llanura abisal se encuentran los altos de Finisterre, A Coruña y 
Charcot. (Fig. 5.8). En el Alto de Finisterre los lineamientos presentan una dirección NE-SO 
dominante. El Alto de A Coruña presenta en su sector meridional y occidental una orientación 
predominante de los lineamientos NE-SO, mientras que la parte septentrional la dirección de 
las directrices morfoestructurales es E-O. Finalmente, en el Alto de Charcot, la tendencia 
general que se observa en los lineamientos es orientación ENE-OSO, aunque se aprecia la 
existencia de algún otro máximo relativo de dirección NO-SE (Fig. 5.8).  
 
La densidad de los lineamientos se ha representado usando tanto el número como la longitud 
acumulada de los lineamientos por kilómetro cuadrado. A partir de estos datos se han realizado 
mapas de densidades. Para la confección de estos mapas se ha usado la retícula de 12 x12 km. 
Además, para confirmar la representatividad de los resultados obtenidos, se ha realizado 
también un mapa de densidades con una retícula de 25 x 25 km siguiendo los análisis de 
Cortés et al. (2003) donde establece que, para realizar un estudio morfoestructural con 
significado geológico a partir del análisis de lineamientos, el tamaño de celda debe ser entre 
cuatro y cinco veces el espaciamiento promedio. Teniendo en cuenta que el valor medio del 
espaciado es 5664 m, hemos considerado que una retícula de 25 x 25 km nos puede dar 
también información de la orientación de las más importantes macroestructuras que afectan al 
Margen Continental de Galicia. 
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En el mapa de densidades realizado para un tamaño de celda de 12 x 12 kilómetros se observa 
cómo los contornos de densidad de longitudes muestran varias zonas de morfología elongada a 
lo largo de la zona de estudio. Por un lado, se observan los valores de densidad más elevados en 
el extremo norte del margen continental con una morfología elongada de dirección E-O, en el 
extremo más oriental de la llanura abisal con una morfología NO-SE y en el Alto de Charcot de 
dirección E-O (Fig. 5.9.A). Además, otras zonas con altos valores de densidad se localizan en el 
sector del Banco de Galicia de dirección NE-SO y N-S, en el sector de las plataformas 
marginales de dirección NO-SE y NE-SO y en los altos de A Coruña y Finisterre de dirección 
NE-SO (Fig. 5.9.A). El mapa de densidad realizado para un tamaño de celda de 25 x25 
kilómetros muestra las principales direcciones generales pero presenta mucho menos detalle 
que en el de 12x12 kilómetros (Fig. 5.9.B). Se mantiene la tendencia E-O en la zona del Alto de 
Charcot, sector septentrional de la zona de los bancos estructurales y a lo largo del talud 
continental cantábrico. En los extremos de las plataformas marginales se observa una tendencia 
NE-SO, mientras que hacia el oeste, en la zona de la Cuenca Interior, se observa una tendencia 
NO-SE. En el extremo occidental del Banco de Galicia se observa una morfología de dirección 
N-S. 
 
Se han realizado además mapas de densidad de número de lineamientos para estos dos mismos 
tamaños de celda. Para celdas con un tamaño de 12 x12 kilómetros se observan los valores más 
elevados de densidad de lineamientos a lo largo de los márgenes hacia la cuenca de las 
plataformas marginales, así como del talud continental cantábrico (Fig. 5.10.A). Además, otras 
zonas con altos valores de densidad serían el Alto de Charcot, Alto de A Coruña, así como el 
sector de los bancos estructurales (Fig. 5.10.A).  
 
En el mapa de densidad realizado para un tamaño de celda de 25 x 25 kilómetros se observa 
menor detalle que en el caso anterior. Se observa una tendencia E-O en la zona de los altos de 
Charcot, A Coruña y sector septentrional de la zona de los bancos estructurales, en los 
márgenes de las plataformas marginales se observa una tendencia NE-SO, al oeste del Banco de 
Galicia se observa una tendencia N-S y en los extremos de las plataformas marginales y sector 
septentrional del margen se observa una tendencia NO-SE. (Fig. 5.10.B). 
 
Para la realización de mapas de densidades de longitudes y de número de lineamientos en 
función de su orientación se ha utilizado el tamaño de celda de 12x12 kilómetros (Fig. 5.11 y 
5.12), ya que para un tamaño de celda superior se obtenían numerosos valores nulos y el mapa 
perdía significado geológico. 
 
Atendiendo al número de lineamientos, los lineamientos de orientación E-O se localizan 
principalmente en el Alto de Charcot, describiendo una morfología elongada de dirección E-O, 
y a lo largo de diferentes zonas del talud continental atlántico (Fig. 5.11.A.). Se pueden observar 
otros máximos relativos en el extremo occidental del sector del Banco de Galicia, al oeste de la 
Plataforma de Ortegal y, en menor medida, en la Plataforma de Castro y en el extremo 
nororiental del Alto de A Coruña (Fig. 5.11.A). En el mapa de densidad de longitud de 
lineamientos se puede observar que los valores más elevados se concentran en estas mismas 
zonas, aunque los máximos de densidad más relevantes se localizan en el Alto de Charcot (Fig. 
5.12.A). 






Figura 5.8. Diagramas en rosa mostrando la orientación de los lineamientos dentro de cada celdilla cuadrada de 25 x 25 kilómetros. El círculo externo representa el 20% de los lineamientos en cada celda. El número de lineamientos existente en cada 













Figura 5.9. (A) Mapa batimétrico de la zona de estudio con los principales elementos nombrados en el 
texto. Mapa de densidad de longitudes de lineamientos en km/km2 usando celdillas de diferentes 
dimensiones: (B) 12 x12 kilómetros y (C) 25 x25 kilómetros. 






Figura 5.10. Mapa de densidad del número de lineamientos en km/km2 usando celdillas de diferentes 
dimensiones: (A) 12 x 12 kilómetros y (B) 25 x 25 kilómetros.  
 
Los lineamientos de dirección NE-SO son los más abundantes si nos centramos en la densidad 
en relación al número de lineamientos. Las máximas densidades se localizan en el extremo 
occidental del sector del Banco de Galicia y plataformas marginales, mostrando ambas zonas 
una morfología de dirección NNO-SSE y NE-SO, en el borde del Espolón de Ortegal con unas 
morfologías de dirección NE-SO, y en los altos de A Coruña y Finisterre, con una morfología 
irregular de tendencia NO-SE y NE-SO, respectivamente (Fig. 5.11.B). Se puede observar que 
estas mismas zonas, principalmente los altos de A Coruña y Finisterre así como la zona 
occidental del Banco de Galicia, son los que concentran los lineamientos con longitudes más 
elevadas (Fig. 5.12.B). 
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El mapa de densidades en función del número de lineamientos muestra que los lineamientos 
de dirección NO-SE se localizan, principalmente, en el sector del Banco de Galicia, 
describiendo morfologías de dirección NNO-SSE, al oeste de la Plataforma de Ortegal y 
noroeste de la Plataforma de Castro, con morfologías de dirección NO-SE y NE-SO, 
respectivamente, y en el sector septentrional del Margen Cantábrico, principalmente en el 
extremo oriental, con morfologías de dirección NO-SE y N-S (Fig. 5.11.C). Además, en la 
llanura abisal se observan máximos con morfología elongada de dirección E-O en el Alto de 
Charcot, NO-SE y E-O en el Alto de A Coruña, NE-SO en el extremo del Espolón de Ortegal y 
NO-SE en el extremo oriental de la llanura abisal (Fig. 5.11.C). En estas mismas zonas se van a 
concentrar los valores de densidad de longitudes más elevados, siendo la parte occidental de la 
Plataforma de Ortegal y el sector septentrional del margen donde se concentren los máximos de 
densidad más relevantes (Fig. 5.12.C). 
 
Finalmente, atendiendo a las densidades de lineamientos de dirección N-S en función del 
número de lineamientos, se observa que éstos se concentran fundamentalmente en dos zonas, 
en el sector del Banco de Galicia, donde se observan máximos puntuales dispersos con 
morfologías de dirección NNE-SSO, en el extremo occidental de las plataformas marginales y 
en el sector del Margen Cantábrico extendiéndose desde la Plataforma de Ortegal hasta el 
extremo más oriental de la zona de estudio con una orientación E-O (Fig. 5.11.D). Del mismo 
modo, los valores de densidad de longitud más elevados se concentran a lo largo del Margen 
Cantábrico y en la parte central y meridional del Banco de Galicia, presentando una 
distribución E-O en el Margen Cantábrico y N-S en el entorno del Banco de Galicia (Fig. 
5.12.D). 
 
5.3 RELACIONES DE CORTE DE LOS LINEAMIENTOS 
 
Se ha llevado a cabo un análisis cuantitativo y cualitativo de las relaciones de corte observadas 
entre los diferentes lineamientos identificados en la zona de estudio. El análisis de las relaciones 
de corte va a permitir determinar una cronología relativa de las direcciones de los lineamientos. 
 
Para llevar a cabo el estudio se han tenido en cuenta las 6638 relaciones de corte de las cuatro 
principales orientaciones de los lineamientos identificadas, que son NE-SO, NO-SE, E-O y N-S, 
estableciendo la cronología relativa de cada una de ellas con las otras tres. Se ha elaborado un 
mapa donde se localizan las relaciones de corte en la zona de estudio (Fig. 5.13) y una tabla 
donde se recogen los resultados de este análisis (Fig. 5.14.A) y.  
 
Entre los lineamientos de direcciones NE-SO y NO-SE se han observado un total de 3217 
relaciones de corte. De ellas, 2170 (67%) indican que las NO-SE son anteriores a las NE-SO, y 
1047 relaciones (33%) indican la cronología contraria (Fig. 5.14.A). Para direcciones E-O y NE-
SO, se han observado un total de 923 relaciones de corte. En el 52% de los casos observados 
(478 relaciones de corte) los lineamientos con dirección NE-SO son anteriores a las E-O, 
mientras que en el 48% de los casos (445 relaciones de corte) son posteriores (Fig. 5.14.A). Se 
han observado un total de 1853 relaciones de corte para las direcciones N-S y NE-SO. De ellas, 
1542 (83%) muestran que las NE-SO son anteriores a las N-S, mientras que 311 relaciones de 
corte (17%) muestran que las N-S son anteriores a las NE-SO (Fig. 5.14.A). Entre los 
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lineamientos de direcciones NO-SE y E-O se han identificado un total de 825 relaciones de 
corte. En el 57% de los casos observados (466 relaciones de corte) las NO-SE son anteriores a 
las E-O, sin embargo, en el 43% (359 relaciones de corte) se observa lo contrario (Fig. 5.14.A). 
Se han observado 501 relaciones de corte para las direcciones N-S y NO-SE. Los resultados 
muestran que en 310 de estas relaciones de corte (62%) los lineamientos de dirección NO-SE  
son anteriores a los de dirección N-S, mientras que en las 191 relaciones de corte restantes 
(38%) se observa la cronología contraria (Fig. 5.14.A). Para direcciones N-S y E-O, se han 
observado un total de 262 relaciones de corte. En el 65% de los casos observados (170 
relaciones de corte) las N-S son anteriores a las E-O, mientras que en el 35% de los casos (92 
relaciones de corte) son posteriores (Fig. 5.14.A). A partir de estos datos, se puede establecer 
que las morfoestructuras de orientación NO-SE fueron anteriores al desarrollo de las de 
dirección NE-SO. Simultáneamente al desarrollo de estas morfoestructuras se desarrollan las de 
dirección E-O. Las morfoestructuras de dirección N-S se generarían posteriormente a las 
anteriores. Finalmente, se observa como las morfoestructuras E-O rejuegan en las etapas finales 
de configuración del margen (Fig. 5.14.A).  
 
Además, este mismo estudio se ha llevado a cabo tanto en el talud continental como en la 
llanura abisal por separado, estableciéndose la cronología relativa de las orientaciones 
principales de los lineamientos a partir de sus relaciones de corte. Se han elaborado dos tablas 
donde se recogen los resultados de este análisis (Fig. 5.14.B y C).  
 
En el talud continental se han observado un total de 2610 relaciones de corte entre los 
lineamientos de dirección NE-SO y NO-SE. De ellas, 1843 (71%) indican que las NO-SE son 
anteriores a las NE-SO, y 767 relaciones (29%) indican la cronología contraria (Fig. 5.14.B). 
Para direcciones E-O y NE-SO, se han observado un total de 476 relaciones de corte. En el 58% 
de los casos observados (276 relaciones de corte) los lineamientos con dirección NE-SO son 
anteriores a las E-O, mientras que en el 42% de los casos (200 relaciones de corte) son 
posteriores (Fig. 5.14.B). Entre los lineamientos de direcciones N-S y NE-SO se han identificado 
un total de 1759 relaciones de corte. En el 85% de los casos observados (1457 relaciones de 
corte) las NE-SO son anteriores a las N-S, sin embargo, en el 15% (262 relaciones de corte) se 
observa lo contrario (Fig. 5.14.B). Se han observado un total de 483 relaciones de corte para las 
direcciones E-O y NO-SE. De ellas, 264 (55%) muestran que las NO-SE son anteriores a las E-
O, mientras que 219 relaciones de corte (45%) muestran que las E-O son anteriores a las NO-
SE (Fig. 5.14.B). Se han observado 419 relaciones de corte para las direcciones N-S y NO-SE. 
Los resultados muestran que en 263 de estas relaciones de corte (63%) los lineamientos de 
dirección NO-SE son anteriores a los de dirección N-S, mientras que en las 156 relaciones de 
corte restantes (37%) se observa la cronología contraria (Fig. 5.14.B). Para direcciones N-S y E-
O, se han observado un total de 185 relaciones de corte. En el 69% de los casos observados 
(128 relaciones de corte) las N-S son anteriores a las E-O, mientras que en el 31% de los casos 
(57 relaciones de corte) son posteriores (Fig. 5.14.B). En este sector se observa que las 
morfoestructuras de orientación NO-SE son anteriores a las de dirección NE-SO. Las 
morfoestructuras de orientación N-S son posteriores a las de dirección NO-SE y NE-SO. Las 
estructuras de orientación E-O se han desarrollado simultáneamente a las de dirección NO-SE y 
NE-SO y son posteriores a las de orientación N-S. 






















Figura 5.14. Cronología relativa de las direcciones de los lineamientos a partir de las relaciones de corte 
observadas en (A) toda la zona de estudio (B) talud continental y (C) llanura abisal. En el extremo 
superior izquierdo se representa el número de datos y en el extremo inferior derecho el porcentaje con 
respecto a su relación contraria (localizada en el recuadro simétrico respecto a la diagonal en gris). Los 
colores utilizados en (A) se corresponden a los de la figura 5.13. 
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En la llanura abisal, entre los lineamientos de direcciones NE-SO y NO-SE se han observado un 
total de 607 relaciones de corte. De ellas, 327 (54%) indican que las NO-SE son anteriores a las 
NE-SO, y 280 relaciones (46%) indican la cronología contraria (Fig. 5.14.C). Para direcciones E-
O y NE-SO, se han observado un total de 447 relaciones de corte. En el 45% de los casos 
observados (202 relaciones de corte) los lineamientos con dirección NE-SO son anteriores a las 
E-O, mientras que en el 55% de los casos (245 relaciones de corte) son posteriores (Fig. 5.14.C). 
Se han observado un total de 134 relaciones de corte para las direcciones N-S y NE-SO. De 
ellas, 85 (64%) muestran que las NE-SO son anteriores a las N-S, mientras que 49 relaciones de 
corte (36%) muestran que las N-S son anteriores a las NE-SO (Fig. 5.14.C). Entre los 
lineamientos de direcciones NO-SE y E-O se han identificado un total de 342 relaciones de 
corte. En el 59% de los casos observados (202 relaciones de corte) las NO-SE son anteriores a 
las E-O, sin embargo, en el 41% (140 relaciones de corte) se observa lo contrario (Fig. 5.14.C). 
Se han observado 82 relaciones de corte para las direcciones N-S y NO-SE. Los resultados 
muestran que en 47 de estas relaciones de corte (57%) los lineamientos de dirección NO-SE 
son anteriores a los de dirección N-S, mientras que en las 35 relaciones de corte restantes (43%) 
se observa la cronología contraria (Fig. 5.14.C). Para direcciones N-S y E-O, se han observado 
un total de 77 relaciones de corte. En el 54% de los casos observados (42 relaciones de corte) las 
N-S son anteriores a las E-O, mientras que en el 46% de los casos (35 relaciones de corte) son 
posteriores (Fig. 5.14.C). En la zona abisal el desarrollo de las morfoestructuras por lo general es 
simultáneo en el tiempo, aunque se puede apreciar como las morfoestructuras de dirección N-S 
son posteriores a las de orientación NE-SO y que las de dirección E-O son posteriores a las de 
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6. Procesos sedimentarios y 
tectónicos recientes y evolución 
Plioceno-Cuaternaria  
 
6.1. DISTRIBUCIÓN DE PROCESOS SEDIMENTARIOS RECIENTES 
 
La integración y comparación de los resultados obtenidos del análisis de las facies acústicas o 
ecocarácter, de la reflectividad, así como del estudio de los elementos morfológicos de la zona 
de estudio, ha permitido determinar los procesos sedimentarios recientes del margen 
continental y llanuras abisales del norte de Iberia (Fig. 6.1 y Tabla 6.1). 
 
Teniendo en cuenta que no se ha dispuesto de muestras de sedimentos del fondo marino en la 
zona de estudio (Fig. 6.1.A), a partir de la información morfológica, establecida a partir de los 
datos de batimetría, de reflectividad del fondo y del análisis del ecocarácter y de la estratigrafía 
sísmica, y a partir del análisis de perfiles sísmicos de muy alta resolución (TOPAS), alta 
resolución (Sparker) y media resolución (Airgun), se han diferenciado cuatro tipos de procesos 
sedimentarios según su origen: por corrientes de fondo, gravitacionales, mixtos (por la 
combinación de estos dos), y tectónicos (Tabla 6.1). A su vez, para tener una primera imagen de 
los procesos dominantes en la zona de trabajo, estos cuatro tipos se pueden agrupar en tres 
grandes conjuntos de procesos (Fig. 6.1.B): deposicionales, erosivos y tectónicos. Esta 
agrupación pone de manifiesto que los procesos sedimentarios dominantes en el sector 
occidental del Margen Continental Nor-Ibérico tienen un carácter erosivo, ya sea debido a 
procesos sedimentarios gravitacionales como a corrientes de fondo. Por el contrario, en llanuras 
abisales predominan los procesos deposicionales y tectónico (Fig. 6.1.B).  
 
En el talud continental predominan los procesos sedimentarios generados por corrientes de 
fondo y su interacción con las plataformas marginales y bancos estructurales, así como por 
procesos gravitacionales en cañones submarinos y/o zonas de pendientes elevadas. También 
cabe destacar el desarrollo de procesos relacionados con la actividad tectónica y caracterizados 
por la reactivación de estructuras antiguas (fallas y pliegues) bajo el campo de esfuerzos reciente 
y por procesos de escape de fluidos, estos últimos fundamentalmente en el sector de la 
Plataforma Marginal de Ortegal. 
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En las llanuras abisales de Vizcaya e Iberia, en el sector de los altos estructurales dominan los 
procesos tectónicos, mientras que en las zonas de llanura dominan los procesos de origen 
gravitacional tanto erosivos como deposicionales (Fig. 6.1). 
 
En los siguientes apartados se describen en detalle los diferentes procesos sedimentarios según 
su distribución y caracterización en la zona de estudio y se discutirá su origen.  
 
6.1.1. Procesos sedimentarios por corrientes de fondo  
 
Se han descrito rasgos contorníticos tanto en el talud continental como en la Llanura Abisal de 
Vizcaya (Fig. 6.2) y que a continuación se describirán en detalle según su localización, 
caracterización y génesis.  
 
6.1.1.1. Talud continental 
 
Se han descrito morfologías, ecocarácteres y reflectividades que se podrían asociar a rasgos 
contorníticos tanto de carácter erosivo como deposicional, en la zona septentrional del Banco 
de Galicia, en concreto al pie de los altos de Fernando y Ordoño, en las plataformas marginales 
de Ortegal, Pardo Bazán y Castro, así como en las cabeceras de los cañones del Ferrol y A 
Coruña (Figs. 6.1 y 6.2).  
 
Como rasgos erosivos generados por las corrientes de fondo, en la zona de estudio los más 
representativos son las fosas contorníticas, que se desarrollan fundamentalmente alrededor de 
los Altos de Ordoño (Fig. 2.9.B) y en la Plataforma Marginal de Ortegal (Fig. 2.21), donde 
además se generan superficies de abrasión (Fig. 2.21) y caracterizadas por los ecos 1A, 1C y 1K 
(Tabla 6.1, Figs. 6.1 y 6.2). 
 
El eco clasificado en este estudio como 1A se puede asociar con sedimentos con proporciones 
de 54% arcilla/arena y 46% fango, por su semejanza con el eco 1A definido por Damuth (1975, 
1978, 1980) en ambientes profundos del Atlántico occidental y septentrional. Algunos autores 
sugieren que este tipo de eco tan marcado y la ausencia de reflectores en el subfondo pudiera 
ser el resultado de la dispersión de la energía acústica tanto por formas erosivas/deposicionales 
en el fondo marino y/o por capas relativamente potentes de arena/arcilla (Bryan y Markl, 1966; 
Damuth, 1975, 1978, 1980; Embley, 1975, 1976; Damuth y Hayes, 1977; Stow et al., 2002c; 
Hunter et al., 2007). En esta zona del margen este eco se interpreta como sedimentos groseros 
producidos por procesos de alta energía que retiran por erosión el material fino dando lugar a 
una superficie altamente reflectiva (-6,6 a -21 dB) (Tabla 6.1). El estudio realizado por Alejo et 
al. (2012), en el cuál se analiza la composición y el tamaño de grano de muestras superficiales 
recogidas en la Plataforma Marginal de Ortegal, constata el ambiente de alta energía 
predominante, ya que el registro sedimentario de los depósitos recuperados está compuesto por 
sedimentos de tamaño de grano arena gruesa en la zona suroeste y hacia el noreste por arena 
muy fina. 











Figura 6.1. Zona de estudio. A) Modelo digital multihaz con los principales elementos fisiográficos. (1) Plataforma de Ortegal, (2) Plataforma de Pardo Bazán, (3) Plataforma de Castro, (4) Cañón de Avilés, (5) Cañón de La Frouseira, (6) Cañón 
de San Jorge, (7) Cañón de El Ferrol, (8) Cañón de A Coruña, (9) Cañón de Lage, (10) Cuenca Interior, (11) Alto de Fernando, (12) Alto de Ordoño, (13) Alto de Finisterre, (14) Alto de A Coruña, (15) Alto de Charcot, (16) Theta Gap, (17) 
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Los sedimentos laminares compuestos por una alternancia de unidades de alta y baja 
reflectividad y truncados hacia el borde de la Plataforma Marginal de Ortegal, que caracterizan 
el eco 1C (Tabla 6.1), se pueden relacionar a procesos erosivos debidos a corrientes de fondo en 
la parte distal del cuerpo sedimentario que constituye dicha plataforma (Fig. 6.2). 
 
Localmente, en la parte central de la Plataforma de Ortegal, se identifica el eco del tipo 1K, 
donde los reflectores que definen el relleno sedimentario se disponen oblicuos al fondo (Tabla 
6.1). Esta respuesta acústica parece indicar un proceso erosivo que, teniendo en cuenta su 
localización, se puede asociar a la circulación de masas de agua y su interacción con el fondo, 
como muestra el carácter continuo y uniforme de la superficie del fondo (Tabla 6.1 y Fig. 6.2). 
 
Los rasgos contorníticos de carácter deposicional de la zona de estudio (Fig. 6.2) comprenden, 
predominantemente, drifts monticulares, elongados y separados, y drifts adosados (Figs. 2.7, 2.8, 
2.9), así como dorsales contorníticas y ondas sedimentarias (Fig. 2.10). Éstos están definidos por 
los ecos 1E, 3C, 4C y 1M (Tabla 6.1).  
 
En la parte norte del Banco de Galicia y plataformas marginales de Ortegal y Pardo Bazán, se 
han identificado el desarrollo de cuerpos sedimentarios caracterizados por el eco 1E. Según 
trabajos previos, este tipo de eco se puede asociar a procesos deposicionales generados por 
corrientes de fondo (Damuth, 1973, 1980; Damuth y Hayes, 1977; Mullins et al., 1979; Laine et 
al., 1986; Damuth y Olson, 2001; Alves et al., 2003). En el sector de los altos estructurales de 
Fernando y Ordoño (Tabla 6.1 y Fig. 6.2) el eco 1E presenta una señal de reflectividad media-
baja (-25 a -32 dB) (Tabla 6.1) y se encuentra relacionado con un drift monticular, elongado y 
separado, así como a drifts adosados (Fig. 2.9). En la zona de las plataformas marginales, y 
asociados a una alta reflectividad (-21 a -25 dB) (Tabla 6.1), el eco 1E se asocia a drifts adosados 
(Fig. 2.8). Por último, en las cabeceras de los cañones de A Coruña y de El Ferrol el eco 1E 
corresponde con drifts monticulares elongados y separados (Fig. 2.7). Los estudios realizados por 
Damuth (1980), Damuth y Hayes (1977), Mullins et al. (1979) y Stow et al. (2002c) basados en 
ecos similares en los márgenes atlánticos septentrional y ecuatorial relacionan un eco marcado 
del fondo, con reflectores del subfondo bien marcados y con buena continuidad lateral, con 
depósitos compuestos de una alternancia de capas de sedimento arcilloso y arenoso, 
comúnmente interpretados como sedimentación pelágica o hemipelágica, aunque también es 
típica de depósitos contorníticos. Alejo et al. (2012) determinan a partir de muestras de 
sedimentos, que este sector de la Plataforma de Ortegal está constituido por arenas finas. Este 
hecho, junto a los procesos erosivos por corrientes de fondo anteriormente descritos, permiten 
definir la Plataforma Marginal de Ortegal como una terraza contornítica (Llave et al., 2013). El 
eco 1E también se ha descrito en la Plataforma de Pardo Bazán, formando depósitos aislados. 
Hunter et al. (2007) a partir del análisis de ecocarácter en el Margen Meridional de 
Groenlandia observa depósitos con distribución y características acústicas semejantes, que 
asocian, a partir del análisis sedimentológico en testigos, a depósitos contorníticos adosados. 
Las facies estratificadas que componen el eco 1E (Tabla 6.1) se corresponderían a variaciones en 
la intensidad de las corrientes de fondo (Faugères y Stow, 1993; Faugères et al., 1993, 1999; 
Stow et al., 1996, 2002; Llave, 2004; Llave et al., 2001; Hernández-Molina et al., 2008, 2011) 
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relacionados con la alternancia de periodos de alta y baja energía de la corriente como se 
describirá en el apartado 6.3. 
 
Según Damuth (1980) los ecos que presentan un intenso y uniforme solapamiento de 
hipérbolas, similares al identificado como 3C (Fig. 2.10), se relacionan con reflexiones de 
pequeñas y regulares ondas sedimentarias o ripples. Damuth y Hayes (1977), en zonas del talud 
continental del Margen Oriental de Brasil, asocian el origen de estas formas de fondo con la 
acción de corrientes de contorno.  
 
Además, en la cabecera del Cañón de El Ferrol aparece localmente el eco del tipo 4C, asociado 
a una baja reflectividad (-28 a -32 dB). Este tipo de eco ha sido anteriormente definido por 
Damuth y Hayes (1977) y Pratson y Laine, (1989) en los márgenes orientales de Brasil y Estados 
Unidos respectivamente, y asociado a procesos deposicionales que producen el relleno de 
cañones por la acción de corrientes de contorno (Tabla 6.1). En el Cañón de El Ferrol este eco 
está caracterizado por una sucesión de ondas sedimentarias de dirección N-S (Fig. 2.10), 
asimétricas, presentando una mayor pendiente en su flanco este, lo que indica una migración 
de estas ondas sedimentarias en esa dirección por la acción de corrientes de fondo pendiente 
arriba del cañón.  
 
Además, se han determinado rasgos deposicionales caracterizados por el eco 1M (Tabla 6.1) en 
zonas de intercañones (Fig. 6.2). Según Pratson y Laine (1989) esta respuesta acústica estaría 
asociada a la acción de corrientes de fondo. Por tanto, el eco 1M se relaciona con dorsales 
contorníticas en las que se observa erosión al sur y depósito al norte por lo que la masa de agua 
que influye en su desarrollo circularía con una dirección S-N (Fig. 2.10). 
 
6.1.1.2. Llanuras abisales de Vizcaya e Iberia 
 
Localmente se observa que en la parte septentrional y noroccidental de la Llanura Abisal de 
Vizcaya en la zona de estudio, en zonas próximas al margen, tienen lugar procesos 
deposicionales y erosivos originados por corrientes de fondo (Figs. 6.1 y 6.2).  
 
Estos procesos han dado lugar al desarrollo de fosas contorníticas y cuerpos contorníticos, 
monticulares elongados y separados, asociados (Fig. 2.25), caracterizados por una alta 
reflectividad (-21 a -25 dB) y por el eco 1E (Tabla 6.1). Hacia el oeste de este depósito 
contornítico se observa en el registro sedimentario la alternancia de capas más masivas que se 
podrían corresponder con interacción de procesos transversales con longitudinales (Fig. 2.25). 
 
Además, se han cartografiado zonas en las que posiblemente también se desarrollan este tipo de 
rasgos contorníticos pero que debido a la baja calidad de los perfiles sísmicos no se ha podido 
contrastar. Sin embargo, existen evidencias al noreste del Margen de Cabo Ortegal que hacen 
pensar en la influencia de masas de agua que se desplazan el oeste hacia el este, ya que se 
observa cómo las trayectorias de los cañones al pie del talud sufren un desplazamiento en esta 
dirección (Fig. 6.1). 
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Todos estos rasgos contorníticos descritos, tanto de origen erosivo como deposicional, y 
desarrollados a distintas profundidades, se generan por la interacción de las diversas masas de 
agua que componen la circulación intermedia y profunda en la zona de estudio (Fig. 6.3) y que 
a continuación se detalla. Además, muchos de estos rasgos contorníticos se localizan en zonas 
que Hernández-Molina et al. (2011) identificaron como potencialmente susceptibles de 
desarrollo de sistemas contorníticos como consecuencia de un aumento en las velocidades de 




Figura 6.3. Mapa de la circulación general de las masas de agua en el Golfo de Vizcaya (modificado a 
partir de la compilación realizada por Hernández-Molina et al., 2011). 
 
Los rasgos contorníticos descritos en los altos de Ordoño y Fernando se desarrollan a una 
profundidad en torno los 2500-2700 m, por lo que estarían generados por la Masa de Agua 
Nor-Atlántica Profunda (NADW) (Fig. 6.5). Hernández-Molina et al. (2006) describen la 
interacción de las corrientes de fondo al encontrarse con un obstáculo, como altos o montes 
submarinos, estableciendo que en estas zonas se pueden producir incrementos de velocidad de 
hasta 10-20 veces las velocidades medias alrededor de los obstáculo, llegando a alcanzar 
velocidades de más de 50 cm/s (Hernández-Molina et al., 2011).  
 
Cuando las corrientes de fondo se encuentran con un obstáculo, como un alto o un monte 
submarino, su se producen dos tipos de procesos (Hernández-Molina et al., 2006):  
 
1) Procesos de vorticidad, en los que predomina la acción de un par de vórtices helicoidales 
que giran a favor de la corriente en direcciones opuestas a lo largo de los flancos del 
obstáculo (Zenk, 2008);  
 
2) Procesos advectivos, en los cuales la velocidad de la masa es menor, y el flujo alrededor del 
obstáculo gira en sentido horario (en el hemisferio norte) constituyendo un eddy vertical 
anticiclónico sobre el obstáculo (Columna de Taylor), aunque la estratificación de las 
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masas de agua, en general, inhibe los movimientos verticales y por tanto la extensión 
vertical de dichos eddies. Por esta acción, las masas de agua aumentan en intensidad y con 
frecuencia suelen desarrollarse surcos o valles marginales alrededor de la base de estos 
montes submarinos. Además la acción de la fuerza de Coriolis permite que se acelere el 
vórtice de la izquierda y se desacelere el vórtice de la derecha (corriente abajo y en el 
hemisferio norte), favoreciendo el mejor desarrollo de valles marginales en los flancos 
izquierdos en este hemisferio (al contrario en el hemisferio sur) (Roberts et al., 1974; 
McCave y Carter, 1997). Por otra parte detrás de los obstáculos se favorece la 
acumulación sedimentaria y por tanto el desarrollo de parches contorníticos (Davies y 





Figura 6.4. Valores medios de velocidad (cm/s) obtenidos a partir de simulaciones numéricas a lo largo del 
margen noroeste de la Península Ibérica. Tomado de Hernández-Molina et al. (2011). 
 
Ejemplos de interacción de las masas de agua en Margen Ibérico con montes submarinos están 
descritos en el Mar de Alborán (Palomino et al., 2010; Ercilla et al., 2012, 2013), y a lo largo del 
Margen Atlántico Ibérico, en concreto, en el Golfo de Cádiz (Hernández-Molina et al., 2006b; 
García et al., 2009) y en el Margen de Galicia (Ercilla et al., 2009, 2010, 2011, 2013) (Fig. 6.6). 
 
En las plataformas marginales de Ortegal, Pardo Bazán y Castro cabe destacar que los rasgos 
contorníticos descritos se localizan a profundidades entorno a los 600, 1500 y 2000 m 
respectivamente. Si bien, el origen de estas plataformas es debido a procesos tectónicos que han 
dado lugar al progresivo hundimiento del margen continental hacia la cuenca oceánica 
(Maestro et al., 2013, 2015), estas plataformas han quedado bajo la influencia de las masas de 
agua dominantes en la zona de estudio, y especialmente bajo la influencia de las interfases entre 
ellas con el fondo (Llave et al., 2012) (Fig. 6.3).  
 





Figura 6.5. A) Esquema de la circulación de las masas de agua al encontrarse con un obstáculo 
(modificado de Hernández-Molina et al., 2006). B) MDT del sector occidental del Margen de Galicia 
donde se muestran las zonas de interacción de la NADW con el fondo y donde se señala dos secciones 
donde se observa la formación de depósitos contorníticos en relación con el Alto de Fernando. C) Ejemplo 
de perfil sísmico de muy alta resolución donde se muestra un depósito contornítico monticular elongado en 
el flanco oeste del Alto de Fernando. D) Ejemplo de perfil sísmico de muy alta resolución donde se muestra 
un depósito contornítico adosado en el flanco este del Alto de Fernando. 




Figura 6.6. Esquema del mapa geomorfológico de la zona del Banco de Galicia. Tomado de Ercilla et al. 
(2008a). 
 
Los rasgos contorníticos cartografiados (mayoritariamente depósitos contorníticos adosados y 
superficies de abrasión) a lo largo del talud continental del área de estudio han estado 
influenciados predominantemente por las masas de Agua Mediterránea (Mediterranean 
Outflow Water-MOW), del Labrador (Labrador Sea Water-LSW) y Nor-Atlántica Profunda 
(North Atlantic Deep Water-NADW), y especialmente por la interacción de las interfases 
(picnoclinas) entre ellas (Fig. 6.3). Estas picnoclinas, localmente, pueden generar vórtices y 
propagar ondas internas (Reid et al., 1977), que van a desplazar localmente estas interfases y que 
generan corrientes muy energéticas que van a actuar sobre el fondo (Hernández-Molina et al., 
2009, 2011; Preu et al., 2013), dando lugar a la erosión y resuspensión del sedimento (Dickson 
y Mccave, 1986; Cacchione et al., 2002; Puig et al., 2004; Shanmugan, 2014). El predominio de 
rasgos contorníticos en las Plataformas marginales de Ortegal, Pardo Bazán y Castro evidencian 
el predominio local de los procesos sedimentarios longitudinales sobre los transversales (Figs. 
6.2 y 6.3): en la Plataforma de Ortegal, bajo la influencia de la Corriente Mediterránea que se 
localiza entro los 600 y 1500 m de profundidad con dirección SO-NE (Ambar y Howe, 1979; 
Iorga y Lozier, 1999; Valencia et al., 2004; González-Pola, 2006); en la Plataforma de Pardo 
Bazán bajo la influencia de la Corriente del Labrador que circula a una profundidad de entre 
1500 y 2200 m, cuyo núcleo se sitúa a los 1800 m de profundidad (Van Aken, 2000, 2001; 
González-Pola, 2006), en dirección noreste (Alves et al., 2003); y en la Plataforma de Castro bajo 
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la influencia de la Corriente Noratlántica Profunda que en este sector del margen circula a una 
profundidad entre 2200 y 3100 m en dirección noreste (Caralp, 1985; McCave et al., 2001; 
González-Pola, 2006; Hernández-Molina et al., 2011). En otros márgenes continentales también 
se ha descrito la existencia de terrazas generadas por la acción de las masas de agua en el talud 
continental, por ejemplo las terrazas contorníticas en los márgenes continentales de Alborán, 
Golfo de Cádiz y Cantábrico, así como en el talud del Margen Continental de Argentina, talud 
superior del Margen de Brasil o en el talud del Margen Continental de Porcupine (Ercilla et al. 
2002; Hernández-Molina et al., 2009a, b, 2011, 2014a; Preu et al., 2013; Maestro et al., 2013; 
Rebesco et al., 2014; Llave et al., 2015). 
 
Los depósitos contorníticos identificados en la zona occidental de la Plataforma de Ortegal, en 
concreto en las cabeceras de los cañones de El Ferrol y A Coruña a una profundidad de 400-
500 m, también tienen su origen por la interacción de la MOW con el fondo. Aunque estos 
depósitos se sitúan por encima de la zona de influencia de la Corriente Mediterránea en esta 
zona (Fig. 6.3), su formación se relaciona con el ascenso local de la corriente por el eje de los 
cañones, erosionando a su paso las paredes de éstos e incorporando material al flujo ascendente 





Figura 6.7. Esquema de la circulación de la Corriente Mediterránea a lo largo de los cañones de El Ferrol 
y A Coruña. 
 
Muestras de sedimentos tomadas en los primeros metros de estos depósitos indican que están 
compuestos por arenas finas y/o arenas fangosas (Hernández-Molina et al., 2009b; Alejo et al., 
2012; Llave et al., 2013), evidenciando zonas de alta energía donde la corriente es capaz de 
transportar y depositar sedimentos de tamaño de grano grosero. Van Rooij et al. (2010) han 
descrito este mismo origen para los depósitos contorníticos identificados en la cabecera del 
Cañón de Gijón, que forman parte del Sistema Deposicional Contornítico de Le Danois. 
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Los rasgos contorníticos identificados en la Llanura Abisal de Vizcaya en la zona de estudio, y 
localizados a una produndidad aproximada de 5000 m al pie del talud continental, se 
desarrollarían bajo la influencia de la Masa de Agua Inferior Profunda (Lower Deep Water, 
LDW), resultado de la mezcla entre la Corriente Antártica Profunda (Antartic Bottom Water, 
AABW) y la Masa Agua Profunda del Labrador (Labrador Deep Water, LDW) (Le Floch, 1969; 
Botas et al., 1989; Haynes y Barton, 1990; McCartney, 1992; Pingree y Le Cann, 1992; Van 
Aken, 2000a; McCave et al., 2001; Valencia et al., 2004), y que en este sector circula a 
profundidades superiores a los 4000-4500 m (Fig. 6.3) en dirección noreste. El origen de estos 
depósitos podría estar determinado por el retrabajamiento de los sedimentos turbidíticos y 
hemipelágicos dominantes en la zona de estudio, y relacionado con la acción de esta masa de 
agua en su circulación hacia el norte como consecuencia del aumento de velocidad que tiene 
lugar en esta zona de la llanura abisal próxima al margen (Milkert et al., 1996; Hernández-
Molina et al., 2011) (Fig. 6.4). En este caso su origen podría deberse a intensificaciones 
producidas en la circulación de la Masa de Agua Antártica Profunda (AABW) en una zona 
donde se produce un cambio en la batimetría y por tanto podría generarse un aumento en la 
intensidad de la masa de agua profunda llegando a erosionar en el margen derecho y depositar 
en el izquierdo (Fig. 6.3). 
 
Hernández-Molina et al. (2008c) hace una revisión de los SDC desarrollados en estos ambientes 
sedimentarios profundos, en la que se discuten sus características y desarrollo. Los ejemplos 
desarrollados en llanuras abisales o ascenso continental con características similares a los 
determinados en este estudio se han descrito tanto en el Hemisferio sur (ej. Mar de Weddell y 
Cuenca Jane, generados por la Masa de Agua Profunda del Mar de Weddell -WSDW); o en el 
Hemisferio norte (ej. Cuencas de Gambia y Sierra Leona, desarrollados por las masas de Agua 
NADW y AABW). 
 
6.1.2. Procesos gravitacionales 
 
6.1.2.1. Talud continental 
 
Se ha determinado el desarrollo de procesos gravitacionales al norte del Banco de Galicia y en 
las plataformas marginales, de carácter erosivo y desposicional, y originados tanto por 
transporte en masa como por flujos turbidíticos (Figs. 6.1. y 6.8). Estos procesos dan diferentes 
respuestas de reflectividad y comprenden los siguientes tipos de ecos: 3A, 3B, 1D, 2A y 1F. 
 
En el sector meridional de la zona de estudio, al norte del Banco de Galicia, dominan los 
procesos gravitacionales caracterizados por el eco 3A con una respuesta de baja reflectividad (-28 
a -32 dB). Este mismo eco ha sido identificado también en las paredes de los cañones 
submarinos, donde presenta una alta reflectividad en los cañones de El Ferrol y A Coruña, y 
una baja reflectividad en los cañones localizados al oeste de la zona de estudio (Tabla 6.1 y Fig. 
6.8). Diversos autores asocian ecos hiperbolados a zonas muy escarpadas, donde puede aflorar el 
basamento, o a formas de fondo tanto erosivas como deposicionales que han sido generadas por  
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corrientes de contorno o por procesos transversales, como corrientes turbidíticas, derrumbes, 
etc. (Damuth, 1980; Damuth y Embley, 1981; Lee et al., 1999, 2002). En la zona al norte del 
Banco de Galicia y en el sector occidental, donde la reflectividad del fondo es baja, el eco 3A ha 
sido interpretado como depósitos por movimientos en masa (Fig. 6.8), internamente formados 
por facies caóticas o transparentes (Fig. 2.21). Sin embargo, en el caso de los cañones El Ferrol y 
A Coruña y los cañones submarinos del sector septentrional, donde la reflectividad del eco 3A 
es alta, se asocia a un proceso erosivo gravitacional desarrollado por corrientes turbidítica. Al 
noreste de la Plataforma de Ortegal se observa una superficie altamente reflectiva que coincide 
con el eco 3A, y que anteriormente se ha relacionado con depósitos de sedimentos de grano 
grueso, transportados a través de los numerosos cañones hacia las zonas profundas del margen 
con un elevado carácter erosivo. Esto evidencia el predominio de procesos transversales en esta 
zona del margen. Sin embargo, en el sector de la plataformas marginales van a predominar los 
procesos longitudinales donde los sedimentos serán depositados por las corrientes de fondo a 
su paso por esta zona y, por tanto, los procesos gravitacionales serán provocados por 
deslizamientos que presentaran valores de reflectividad bajos. 
 
En sectores del margen con mayor pendiente, como en la Cuenca Interior y la zona de escarpe 
localizada entre las plataformas marginales de Ortegal y de Pardo Bazán, predominan los 
procesos gravitacionales deposicionales originados por la actividad de procesos transversales 
desarrollados por corrientes turbidíticas, caracterizados por el eco del tipo 3B y por una baja 
reflectividad (-28 a -32 dB) (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Ecos similares han sido descritos por diversos 
autores en los márgenes septentrionales y occidentales atlánticos y del mediterráneo occidental, 
quienes los han asociado a corrientes turbidíticas, (Damuth, 1975, 1979, 1980; Embley, 1975, 
1976; Jacobi, 1976; Embley y Jacobi, 1977; Domzig et al., 2009). En la parte oriental del Margen 
Cantábrico y en el Margen de Galicia se han identificado este tipo de procesos también en los 
bordes de talud, donde la presencia de cañones y gullies van a favorecer los procesos 
transversales por corrientes turbidíticas o desplome de material (Ercilla et al., 2008a y b; Iglesias, 
2008; Bender et al., 2012) (Figs. 6.6 y 6.9).  
 
En la parte central de la Plataforma de Ortegal se observan algunas zonas donde se ha podido 
diferenciar el eco 1D (Tabla 6.1 y Fig. 6.8) y que se asocian a procesos gravitacionales 
deposicionales por flujo turbidítico. Según Damuth (1975), este tipo de eco se correspondería 
con sedimentos laminares con numerosas capas de arcilla/arena fina, y que Pratson y Laine 
(1989), en zonas de talud continental del margen oriental de Estados Unidos, lo asocian a un 
proceso deposicional turbidítico/hemipelágico.  
 
En la parte más somera de la Plataforma de Ortegal se han determinado procesos de origen 
gravitacional por transporte en masa (Fig. 2.11) caracterizados por el eco 2A (Tabla 6.1 y Fig. 
6.4), y que da como resultado superficies de media reflectividad (-25 a -28 dB); así como por el 
eco 1F, asociado con una reflectividad media (-25 a -28 dB), en el talud inferior de la zona de 
estudio (Tabla 6.1 y Fig. 6.8) y de morfología irregular (Fig. 2.12.C). Ecos similares definidos en  
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estudios realizados en diversas areas del Margen Atlántico y del Mar de Japón son asociados a 
procesos gravitacionales (Embley, 1976; Damuth, 1980; Piper et al., 1985; Masson et al., 1998; 
Lee et al., 1999, 2002).  
 
6.1.2.2. Llanuras abisales de Vizcaya e Iberia 
 
En general en las llanuras abisales predominan los procesos gravitacionales deposicionales (Fig. 
6.8) caracterizadas por el eco del tipo 1B, 1D, 1H, 1I, 1J, 3B y 4B, y reflectividad variable (Tabla 
6.1).  
 
El eco predominante por su extensión es el 1B, que se asocia a procesos deposicionales 
turbidíticos y/o hemipelágicos (Fig. 6.8). Pratson y Laine (1989) localizan este tipo de eco 
generalmente en zonas de llanura abisal y lo asocian a un proceso deposicional turbidítico o 
hemipelágico. Según Damuth (1975) este tipo de eco se corresponde con sedimentos laminares 
con numerosas capas de arcilla y arena fina. Se observa una gran heterogeneidad en la 
reflectividad de esta zona que podría ser una consecuencia de la gran variabilidad 
composicional de los depósitos (Fig. 3.1C). 
 
En la parte más oriental de la zona de estudio, las zonas intercanal están caracterizadas por el 
eco 3B y una media-alta reflectividad (-21 a -28 dB). (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Según algunos autores 
este tipo de eco es característico de abanicos submarinos, con alto contenido en arenas, que 
dispersan su energía erosionando o depositando la carga sedimentaria dando lugar a estas 
formas de fondo (Damuth y Hayes, 1977; Normarck et al., 1980; Damuth, 1994; Reeder et al., 
1998). Por tanto, en esta zona de la llanura abisal, este eco 3B se relaciona con reflexiones de 
pequeñas y regulares ondas sedimentarias o ripples que serían depositadas por el 
desbordamiento del flujo turbidítico procedente del este.  
 
La parte occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya en la zona de estudio también se caracteriza 
por procesos deposicionales definidos por los ecos 1D, 1H, 1I, 1J y 4B y reflectividad variable 
(Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Los estudios realizados por Damuth (1980) y Pratson y Laine (1989), han 
demostrado que, en general, ecos similares, con reflectores marcados y con continuidad en el 
subfondo, como los ecos 1D y 1H, se podrían relacionar con el depósito de sedimentos 
laminares con numerosas capas de arcillas y arenas finas cuyo origen asocian a un proceso 
deposicional turbidítico y hemipelágico, respectivamente. 
 
El eco 1I de características acústicas similares al 1D, pero presentando una morfología 
monticular y una arquitectura sedimentaria progradante (Fig. 2.26), y una alta reflectividad (-21 
a -25 dB), representaría el dique originado en el margen derecho de cada canal submarino 
(Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Esta alta respuesta acústica en superficie podría ser consecuencia de la 
intercalación de las unidades transparentes con unidades del subfondo más reflectivas, o bien 
que se trataran de depósitos de transporte en masa constituidos por sedimentos groseros 
dispuestos caóticamente, por lo su respuesta sísmica daría como resultado unidades 
transparentes debido a la dispersión de las ondas sísmicas (ej., Embley, 1976, 1980; Embley y 
Jacobi, 1977; Damuth, 1980; Damuth y Olson, 2001). 
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En el Alto de Charcot se observan algunas zonas de morfología variable definidas por el eco 1F 
y una repuesta de reflectividad media (-25 a -28 dB) (Tabla 6.1 y Fig. 2.27), que se relaciona con 
procesos gravitacionales ocasionados por movimientos en masa (Fig. 6.8). Según Damuth 
(1980), los deslizamientos generan estos ecos regulares y continuos de su superficie, sin 
embargo, el relleno puede variar observándose reflectores continuos o bien, como en esta zona, 
ser acústicamente transparentes.  
 
Además se ha determinado que en algunos de los canales localizados en el sector occidental del 
margen, existen capas transparentes que cubren la zona de erosión, como refleja el eco 1J (Tabla 
6.1). La presencia de depósitos con una respuesta acústica transparente en el fondo del canal 
está asociada a un proceso deposicional hemipelágico (Fig. 2.31.E), constituido por sedimentos 
de granulometría tamaño arcilla, que rellenan los canales (Fig. 6.8). 
 
La parte más septentrional de la Llanura Abisal de Vizcaya en la zona de estudio, en la base de 
los canales de Charcot y Vizcaya, se caracteriza por un proceso gravitacional deposicional por 
flujo turbidítico, definido por el eco 4B y baja reflectividad (-28 a -32 dB) (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). 
La baja reflectividad que se observa asociada a estas ondas indicaría que se trata de sedimentos 
de grano fino. Se han llevado a cabo numerosos estudios a lo largo de diferentes sistemas 
turbidíticos donde se ha relacionado la presencia de ondas sedimentarias con la actividad 
turbidítica de estos sistemas, algunos de estos trabajos se han realizado en el Sistema Turbidítico 
de Monterey (Masson et al., 1995; Fildani y Normark, 2004), el del Mississipi (Nelson et al., 
1992), en el Cañón Stromboli (Kidd et al., 1998), en el Canal de Valencia (Morris et al., 1998), 
entre otros. En esta zona de la cuenca las ondas que se observan dentro de estos canales son 
representativas de la actividad turbidítica procedente del Sistema Turbidítico Armoricano y que 
continúa hacia el sur en este sector de la cuenca, constituyendo el Sistema Turbidítico de 
Charcot. Aunque en la mayoría de los casos se ha observado que el contenido de estas ondas 
sedimentarias estaría formado por arenas, dando por tanto lugar a una alta reflectividad, en 
algunos casos es posible identificar en zonas distales la presencia de valores de reflectividad 
bajos, probablemente relacionado a materiales de tamaño de grano fino. Variaciones en el 
carácter granulométrico de los sedimentos en relación a las variaciones de los valores de 
reflectividad en ambientes donde predominan los procesos gravitacionales, y en relación con las 
zonas proximales y distales de procedencia de los depósitos, han sido descritas por Wynn et al. 
(2000, 2002) en el sector occidental de las Islas Canarias.  
 
Las zonas de la llanura abisal donde predominan los procesos erosivos coinciden con los canales 
submarinos que se habían identificado en esta zona (Figs. 2.28 y 2.31) y se caracterizan por el 
eco 1N (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). El carácter truncado de los reflectores hacia el canal evidencia que 
ha sido originado por la acción reciente de corrientes turbidíticas que además da como 
resultado una alta reflectividad (Tabla 6.1). 
 
En general, en los sectores del margen y de la llanura abisal donde predominan los procesos 
transversales, estos han estado favorecidos por la presencia de numerosos cañones. En el caso 
de la Cuenca Interior, los sedimentos serían transportados a través de los cañones que se 
localizan en su margen oriental, provocando a su vez la erosión de las paredes de estos cañones. 
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Una vez que se depositan en la Cuenca Interior son transportados hacia el norte a favor de la 
pendiente (Hall y McCave, 2000; Alonso et al., 2008; Mena et al., 2010; Bender et al., 2012), 
que es aproximadamente 1,5º. Además, este transporte de sedimentos está favorecido por la 




Figura 6.10. Esquema de la dinámica sedimentaria a lo largo de la Cuenca Interior. 
 
Los depósitos gravitacionales por movimientos en masa identificados en la zona de estudio, en 
concreto en el sector del talud continental, se han descrito también a lo largo del talud 
continental del sector oriental del Margen Cantábrico por Iglesias (2008) (Fig. 6.9). Aunque los 
posibles mecanismos para que se produzcan inestabilidades en el talud son diversos, como por 
ejemplo por eventos sísmicos, aportes de sedimento, corrientes de fondo, cambios del nivel del 
mar, gases hidratados y ondas de tormenta (Hampton et al., 1996; Eschard, 2001; Dondurur y 
Çifçi 2007), la pendiente es uno de los factores más relevantes (Casas et al., 2003b). En la zona 
de estudio, estas inestabilidades gravitacionales pueden estar desencadenadas por la actividad 
tectónica que da lugar a terremotos que inestabilizan los depósitos de los taludes y/o a las 
elevadas pendientes que presentan las laderas de los escarpes de los altos estructurales o taludes 
continentales. Existen numerosos estudios que relacionan los movimientos en masa o 
deslizamientos con terremotos conocidos (Ferentinos et al., 1988; Sultan et al., 2004; Biscontin 
y Pestana, 2006; Shanmugam, 2006; Mulder, 2011; Argnani et al., 2012; Dugan, 2012; 
Lindhorst et al., 2012; Vargas et al., 2012). En el caso concreto del depósito por movimientos en 
masa definido en la zona más somera de la Plataforma de Ortegal, este se trataría de la parte 
distal, donde el flujo ya no tiene la suficiente energía para provocar erosión sobre el fondo antes 
de su posterior depósito (Fig. 6.8). 
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Por otro lado, el estudio de los datos morfológicos, de reflectividad así como de los registros 
sísmicos revela la existencia de dos sistemas independientes de canales medio-oceánicos al norte 
de la Península Ibérica, en el sector suroeste de la Llanura Abisal de Vizcaya y que conecta con 
la Llanura Abisal de Iberia a través del Paso de Theta Gap (Fig. 6.11). Su origen parece estar 
inicialmente relacionado con los flujos sedimentarios de las zonas distales del Sistema 
Turbidítico de Cap Ferret y Sistema Turbidítico Armoricano, respectivamente, alcanzando las 
llanuras abisales (Fig. 6.11). En este sentido se apunta que aunque la mayoría de las corrientes 
turbidíticas disminuyen su velocidad y depositan su carga sedimentaria en las llanuras abisales 
conforme la pendiente va disminuyendo, un aumento de pendiente a lo largo de la llanura 
abisal pueden dar lugar a corrientes lo suficientemente energéticas como para que lleguen a 
alcanzar grandes distancias (Laughton, 1960; Carter, 1988).  
 
Siguiendo la clasificación de Reading y Richards (1994), el Sistema Turbidítico del Cantábrico 
se trataría de un sistema rico en fango y arena y con aporte múltiple en rampas. Desde un 
punto de vista sedimentológico, el Margen Cantábrico puede considerarse como un margen 
desnutrido, no solo por el bajo aporte de material, procedente fundamentalmente del sector 
occidental de los Pirineos, donde los ríos presentan gran longitud, superando los 300 km, por 
lo que representan una importante fuente de sedimento (OSPAR, 2000), sino por la elevada 
evacuación de sedimentos que tiene lugar debido al importante sistema de drenaje que existe 
(Ercilla et al., 2008). Los sedimentos presentes en la plataforma continental del Margen 
Cantábrico son escasos y compuestos por grandes porcentajes de arenas y sedimentos groseros si 
se compara con los materiales presentes en otras plataformas (Jouanneau et al., 2008). Los ríos 
cantábricos se caracterizan por ser de corto recorrido, ya que los sistemas montañosos están 
muy cerca de la costa, muy energéticos debido al importante desnivel que tienen que salvar, 
pasando de los 1500 m de altitud media a la costa en menos de 100 km, caudalosos, y de 
régimen regular, ya que discurren por zonas de clima oceánico caracterizadas por 
precipitaciones frecuentes. Todo eso hace que los aportes sedimentarios sean escasos y de 
tamaño de grano grueso (Uriarte et al., 2004). Estos sedimentos son transportados a las zonas 
más profundas a través de los cañones de Santander, Torrelavega, Lastres y Llanes hasta llegar a 
la Llanura Abisal de Vizcaya, donde otros cañones procedentes del Margen de Francia, los 
cañones de Cap Ferret y Capbreton, convergen en el Canal de Cap Ferret, que se extiende 
hacia el oeste a una profundidad de unos 4500 m (Iglesias, 2009). Los depósitos arenosos serían 
transportados hasta la cuenca preferentemente durante los periodo de bajada del nivel del mar 
donde los materiales groseros son más fácilmente transportados (Ducassou et al., 2009; Migeon 
et al., 2010). En el extremo norte del Cabo de Peñas, este canal de Cap Ferret se divide en 
varios canales distributarios, uno de ellos, que se ha denominado Canal Meridional, el cual 
fluye paralelo al margen mientras que los otros cambian su dirección hacia el noroeste, 
constituyendo el Sistema Turbidítico del Cantábrico (Fig. 6.9). Este cambio en la morfología de 
los canales no tiene un control tectónico, ya que no se ha observado ninguna estructura que 
haya podido ejercer esta influencia. Además, la topografía regional de esta zona tampoco ha 
controlado este cambio de dirección. Así que, la variación en la morfología de los canales va a 
tener un origen sedimentario, de manera que el orden en que se hayan depositado los lóbulos 
así como su propio relieve va a condicionar la recolocación de los siguientes. Esto mismo se  
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puede observar por ejemplo en el Sistema Turbidítico del Golfo de Cádiz, donde el depósito de 
los lóbulos asociados a los canales de Aveiro, Tasyo y Lolita está controlado por la presencia de 
los lóbulos anteriores que constituyen un obstáculo al flujo turbidítico (Hanquiez et al., 2010). 
 
Asociados a los canales del Sistemas Turbidítico del Cantábrico, el análisis de la reflectividad ha 
permitido la identificación de un sistema de lóbulos, que se han denominado, de norte a sur, 
lóbulo A, B y C (Fig. 6.12). Actualmente es habitual el uso de la reflectividad como herramienta 
para determinar la distribución de los sedimentos marinos, así como los procesos responsables 
de su transporte, relacionando los valores de reflectividad con el tamaño de grano de los 
sedimentos (Unterseh et al., 1998; Zaragosi et al., 2000; Kenyon et al., 2002; Migeon et al., 
2010). En general, se puede interpretar que sedimentos de tamaño de grano grueso van a dar 
una alta respuesta acústica mientras que sedimentos más finos y homogéneos darán una baja o 
media respuesta acústica (Goff et al., 2000; Urgeles et al., 2002; Nitsche et al., 2004). Sin 
embargo, en algunos casos no se puede extrapolar esta relación de una forma tan sencilla, como 
han demostrado estudios realizados en el Golfo de México, en los márgenes oriental y 
occidental de los Estados Unidos, en el Margen de California, y en zonas someras como el 
cauce del Rio Hudson y la plataforma continental escocesa (Davis et al., 1996; Ryan y Flood, 
1996; Borgeld et al., 1999; Collier y Brown, 2005). En esta línea, el Sistema Turbidítico de 
Monterey presenta valores de reflectividad alta y está constituido por depósitos formados por 
limos y arcillas (Gardner et al., 1996), sin embargo, en el Golfo de Cádiz se han determinado 
zonas de baja reflectividad que corresponderían a depósitos de arenas con alto contenido en 
agua (Hanquiez et al., 2010). También han sido descritas este tipo de relaciones en el Sistema 
Turbidítico del Mississippi (Nelson et al., 1992), e incluso, en algunos sistemas turbidíticos 
formados en su mayor parte por arenas, como los de Navy (Piper y Normark, 1983) y el de 
Hueneme (Piper et al., 1999), se ha podido distinguir esta variación en la reflectividad en 
relación a depósitos de arenas con intercalaciones de arcillas. 
 
Atendiendo a esto, y ya que no se dispone de muestras de sedimentos en la zona de estudio, la 
distribución de la intensidad de la reflectividad es el único criterio que se dispone para 
establecer la naturaleza de estos lóbulos, tal y como se ha hecho en el Sistema Turbidítico del 
Missisipi (Twichell et al., 1992) o en el Golfo de Cádiz (Hanquiez et al., 2010). Por lo tanto, 
teniendo en cuenta los datos de reflectividad, el lóbulo C, que se caracteriza por una alta 
reflectividad, siendo el más reflectivo de los tres descritos en la zona de estudio (Fig. 6.12.B) 
estaría constituido por sedimentos de tamaño más grosero desarrollado por un flujo turbidítico 
de alta energía. En la parte occidental de esta zona se encuentra el Lóbulo B, que presenta 
valores de reflectividad bajos (Fig. 6.12.B). A pesar de presentar valores de reflectividad bajos, 
como se ha comentado anteriormente, este lóbulo podría estar compuesto de sedimentos 
arenosos, tal y como ha sido determinado en base a sondeos en los sistemas turbíditicos del 
sector oriental del Golfo de Vizcaya (Unterseh et al., 1998; Zaragosi et al., 2000). Por último, el 
lóbulo A es el que presenta una señal de la reflectividad más baja (Fig. 6.12.B), y que igual que 
el lóbulo B, se podría relacionar también con depósitos con algún contenido en arenas, tal y 
como ha sido descrito en los abanicos turbidíticos del Mississippi y de Monterrey (Nelson et al., 
1992; Gardner et al., 1996; Klaucke et al., 2004).  




Figura 6.12. A) MDT del sector oriental de la zona de estudio. B) Mapa de reflectividad del sector 
oriental de la zona de estudio. C) Esquema de los lóbulos identificados en el sector oriental de la zona de 
estudio correspondientes al Sistema Turbidítico del Cantábrico.  
 
Por otro lado, la extensión y morfología de los lóbulos están controladas por dos factores, la 
topografía de la cuenca y el tipo y naturaleza de los flujos turbidíticos (Migeon et al., 2010), y es 
indicativa de la diferente intensidad del flujo gravitatorio que ha alimentado estos depósitos, tal 
y como propone Jegou et al. (2008) en el Sistema Turbidítico del Amazonas. De este modo, los 
lóbulos con forma de abanico, como el Lóbulo C, estarían relacionados con flujos más 
localizados, mientras que los que muestran una morfología más elongada o tipo fingers se 
relacionarían con flujos más duraderos y expansivos, como es el caso de los lóbulos A, el más 
extenso de los tres, y B (Fig. 6.12). Esta morfología tipo fingers ha sido descrita en otros sistemas 
turbidíticos como en el del Mississipi (O’Connel et al., 1991; Twichell et al., 1992) y en el de 
Monterey (Klaucke et al., 2004). Además, se puede observar como el lóbulo B adapta su 
morfología al lóbulo C, y del mismo modo el lóbulo A adapta su morfología al lóbulo C y se 
superpone al lóbulo B. Por todo ello podríamos establecer que el orden cronológico de 
formación de estos tres canales sería el siguiente: el lóbulo C sería el primero en depositarse en 
la zona de estudio, seguido del lóbulo B, y por último el lóbulo A. 
 
Todos estos lóbulos han podido desarrollarse durante las bajadas del nivel del mar en el 
Pleistoceno, cuando se incrementa notablemente el área emergida y la línea de costa se 
aproxima al borde de la plataforma continental, favoreciéndose el encajamiento de los cañones 
submarinos y la transferencia directa de grandes volúmenes de materiales terrígenos desde el 
borde de la plataforma continental a la cabecera de los cañones submarinos y, desde allí, hacia 
zonas más profundas de la cuenca oceánica (Nelson y Kulm, 1973). Por lo tanto, estas 
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condiciones podrían confirmar que el abanico C fuera el primero en depositarse en la zona de 
estudio, dada su proximidad al área fuente, y que procedería de un flujo turbidítico canalizado 
a través del complejo sistema de cañones del que forma parte el Cañón de Avilés, descrito por 
Gómez-Ballesteros et al. (2013); mientras que los lóbulos B y A se desarrollarían por eventos 
posteriores o por el mismo que el C, pero llegando a la zona de estudio con posterioridad al 
proceder de zonas más distales, como el Sistema Turbidítico de Cap-Ferret (Iglesias, 2008). 
 
En la parte norte de la zona de estudio se identifica el sistema de canales denominado Sistema 
Turbidítico de Charcot, que estaría relacionado con el Sistema Turbidítico Armoricano 
procedente del norte (Fig. 6.11). Según la clasificación de Reading y Richards (1994) este 
sistema se puede definir también como un sistema rico en fangos y arenas y con aporte múltiple 
en rampas. Varios factores van a favorecer el desarrollo y la continuidad de este sistema: 
 
1) La Llanura Abisal de Vizcaya presenta una pendiente de 0,03º-0,04º hacia el suroeste, lo 
que dará lugar a corrientes lo bastante energéticas como para que lleguen a alcanzar 
grandes distancias (Laughton, 1960; Carter, 1988). 
 
2) La velocidad de las corrientes en la Llanura Abisal de Vizcaya es entorno a los 5-8 cm/s 
(Hernández-Molina et al., 2011). En las cuencas oceánicas la presencia de montes 
submarinos va a condicionar la velocidad e intensidad de las masas de agua ya que actúan 
como obstáculos para su circulación. Por lo general, se observan los valores más altos de 
velocidad en los flancos, en concreto, en el área de estudio, los valores más elevados se 
observan en el flanco norte y este del Alto de Charcot y, localmente, en el flanco este del 
Alto de A Coruña (Hernández-Molina et al., 2011) (Fig. 6.4). 
 
3) La circulación de corrientes de fondo, especialmente de la Corriente Antártica Profunda, 
que circula a una profundidad superior a los 4000 m, podría favorecer el desarrollo de 
dicho sistema de canales como consecuencia de su circulación antihoraria en este sector 
de la Llanura Abisal de Vizcaya (Fig. 6.3), como describen Hernández-Molina et al. (2011), 
lo que condicionaría la formación de pequeños vórtices debido a las irregularidades 
fisiográficas al sur del Alto de Charcot, que desplazarían dichos vórtices hacia el oeste. 
Esta corriente se haría más intensa durante los periodos glaciales del Cuaternario, que es 
cuando más aporte de material llegaría hasta las cuenca (Ercilla et al., 2002, 2013; 
Hernández-Molina et al., 2002, 2006; Voelker et al., 2006; Toucanne et al., 2007; Frigola 
et al., 2008; Llave et al., 2011) y como se describirá en el apartado 6.3.1.2. 
 
La formación de los diques asociados a los canales turbidíticos descritos, y desarrollados tanto 
en el sector oriental como en el occidental (Fig. 6.8), es el resultado del desbordamiento del 
flujo turbidítico influenciado por la fuerza de Coriolis, tal y como ha sido observado, por 
ejemplo, en el sector oriental de la Llanura Abisal de Vizcaya junto al Margen Ibérico (Iglesias, 
2008), de ahí que se localicen siempre en la margen derecha de los canales (Fig. 6.9). La 
presencia de depósitos hemipelágicos en este sistema de canales, evidencian una menor 
actividad e, incluso inactividad, de algunos de sus canales, que podrían confirmar que los 
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canales distributarios del Canal de Hespérides y el Canal de Ortegal estarían inactivos en la 
actualidad. Ejemplos similares se han podido observar en la Llanura Abisal Aleutiana y ha sido 
descrito por Naugler (1970).  
 
Todos estos sistemas de canales medio-oceánicos confluyen en el Paso del Theta Gap (Fig. 
6.13), que constituye la zona de transición entre las llanuras abisales de Iberia y Vizcaya, 
estableciéndose una continuidad en los procesos en ambas llanuras. En esta zona se produce un 
aumento en la intensidad de las corrientes (Fig. 6.4) (Hernández-Molina et al., 2011) 
probablemente debido a la formación de overflows profundos que se originan por el 
desbordamiento de una masa de agua densa a través de una barrera topográfica, en este caso, 
entre cuencas oceánicas profundas (Legg et al., 2009; Hernández-Molina et al., 2015).  
 
 
Figura 6.13. A) Mapa batimétrico con la localización del Theta Gap y localización del perfil batimétrico 
B. B) Perfil batimétrico donde se observa un salto de unos 200 m desde la Llanura Abisal de Vizcaya 
hacia la Llanura Abisal de Ibéria. 
 
Las llanuras abisales de Vizcaya e Iberia se extienden a unas profundidades de 5100 y 5300 m, 
respectivamente, existiendo una diferencia de nivel de 200 m a lo largo del estrechamiento 
producido en el Theta Gap, lo que favorece el desarrollo de overflows (Fig. 6.13). 
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En esta zona la Masa de Agua Profunda Inferior (Lower Deep Water, LDW), desde la Llanura 
Abisal de Vizcaya hacia la Llanura Abisal de Iberia (Fig. 6.3), en su descenso por gravedad a 
través del Theta Gap, se verá afectada por la fricción con el fondo y el transporte en la capa 
límite de fondo de Ekman (Wåhlim y Walin, 2001). Esto favorece la actividad erosiva del Canal 
Interllanura en esta zona (Fig. 6.13). Un vez que este canal alcanza la Llanura Abisal de Iberia 
disminuiría su velocidad, lo que favorece el depósito de material tanto en el fondo como en sus 
márgenes perdiendo la expresión morfológica canalizada (Fig. 6.13). Uno de los ejemplos más 
relevantes de overflow observado a lo largo de las cuencas de Iberia es el que tiene lugar a la 
salida de la Corriente Mediterránea a través del Estrecho de Gibraltar, donde se observa un 
cambio en la topografía de 300 m dando lugar al desbordamiento de la masa de agua entre las 
dos cuencas (Legg et al., 2009; Hernández-Molina et al., 2015). 
 
6.1.3. Procesos mixtos: interacción procesos turbidíticos y contorníticos 
 
6.1.3.1. Talud continental 
 
Se observan procesos deposicionales de origen tanto turbidítico como contornítico o mixtos, en 
los flancos occidentales de los altos de Fernando y Ordoño (Fig. 2.2) representados por el eco 
4A (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Este tipo de eco se corresponde con procesos deposicionales 
turbidíticos que han sido retrabajados y/o que han interaccionado con procesos sedimentarios 
generados por las corrientes del fondo, como los descritos en otros márgenes continentales, por 
ejemplo en el talud continental del Golfo de Cádiz (Marches et al., 2007; Brackenridge et al., 
2013) o de la costa este de los Estados Unidos (Pratson y Laine, 1989). Estos tipos de procesos 
sedimentarios y sus productos son los mismos que los ya descritos en la Cuenca Interior por 
Ercilla et al. (2008) (Fig. 6.6). 
 
El norte de la Cuenca Interior se caracteriza por la existencia de procesos deposicionales mixtos 
definidos por el eco 3C (Tabla 6.1 y Fig. 6.8), que presenta un intenso y uniforme solapamiento 
de hipérbolas. Damuth y Hayes (1977) y Pratson y Laine (1989) relacionan este eco con 
procesos deposicionales combinados, tanto turbidíticos como contorníticos. Ercilla et al. (2008) 
ponen de manifiesto la existencia de dichos depósitos en el Banco de Galicia y zonas adyacente 
(Fig. 6.3). 
 
La Plataforma Marginal de Castro está dominada también por un proceso deposicional mixto, 
tanto de origen contornítico como gravitacional localmente caracterizado por el eco 1G y 
valores de reflectividad medios (-25 a -28 dB) (Tabla 6.1 y Fig. 6.8). Según la respuesta acústica 
(Fig. 3.2), los materiales que caracterizarían estos depósitos se compondrían de una alternancia 
de niveles de arcilla y arena fina, tal y como se ha descrito por diferentes autores en los 
márgenes noroccidental y meridional Atlántico a partir del estudio del ecocarácter y la 
reflectividad (McCave y Tucholke, 1986; Faugères y Stow, 1993; Faugères et al., 1993, 1999; 
Stow et al., 1996). El eco 1G reflejaría la alternancia de depósitos gravitacionales provenientes 
del desmantelamiento de las plataformas superiores (plataformas de Pardo Bazán y Ortegal) y su 
el posterior retrabajamiento o transporte por corrientes de fondo.  
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6.1.3.2. Llanuras abisales de Vizcaya e Iberia 
 
En el sector de los altos estructurales, y fundamentalmente en el Alto de A Coruña (Fig. 6.8, 
también predominan los procesos deposicionales tanto turbidíticos como contorníticos o bien 
mixtos, definidos por el eco del tipo 4A (Tabla 6.1) Este eco, caracterizado por una marcada 
alternancia en el depósito y una alta reflectividad (-21 a -25 dB), indicarían que se trata de una 
zona de alta energía que causa el transporte del material fino y el depósito de material grosero. 
Estudios llevados a cabo en otros márgenes continentales corroboran estas afirmaciones, por 
ejemplo en el margen de New Jersey (Goff et al., 2000), en el margen oriental de Canadá 
(Urgeles et al., 2002) o en el estuario del río Hudson en Estados Unidos (Nitsche et al., 2004). 
Según Pratson y Laine (1989), este tipo de eco se asocia a procesos deposicionales mixtos tanto 
turbidíticos como contorníticos, ya que aunque en la mayoría de los casos estas formas de 
fondo parece que han sido desarrolladas por las corrientes de contorno, las corrientes 
turbidíticas y los procesos transversales pueden formar ondas sedimentarias similares en 
apariencia a las observadas en la zona de estudio.  
 
6.1.4. Procesos de origen tectónico 
 
6.1.4.1. Talud continental 
 
Los procesos relacionados con la actividad tectónica tienen un papel fundamental en el 
establecimiento de los caracteres morfológicos del margen y en la localización de los sistemas 
deposicionales descritos anteriormente. Podemos establecer una diferenciación en dos tipos de 
procesos tectónicos en función de su actividad reciente: pasivos y activos. Definimos procesos 
tectónicos pasivos a aquellos que están asociados a relieves estructurales y fracturas 
desarrollados durante las orogenias Varisca y Alpina, que no son activos en la actualidad, pero 
que controlan la morfología del margen y los procesos sedimentarios debido, bien a que 
dificultan, obstaculizan e interactúan con las corrientes profundas, o bien han controlado el 
desarrollo y orientación de cañones submarinos, ya que las planos de falla son zonas más 
fácilmente erosionables por estar las unidades rocosas más disgregadas debido a la fricción que 
se produce por el movimiento relativo de los bloques. Por otro lado, los procesos activos, sería 
aquellos que están relacionados con la actividad de reciente de estructuras tectónicas que 
condicionan los rasgos morfológicos y deposicionales. 
 
Los procesos tectónicos pasivo tiene un reflejo claro en los relieves estructurales, conformados 
por los Altos de Ordoño y Fernando, al norte del Banco de Galicia, y de las plataformas 
marginales situadas en el sector oriental, que configuran una morfología en graderío constituida 
por las plataformas de Ortegal, localizada a una profundidad entre 200 y 400 m; de Pardo 
Bazán, que se extiende desde una profundidad de 900-1000 m hasta alcanzar 1800 a 2000 m; y 
de Castro que se localiza a mayor profundidad, aproximadamente entre 2200 m y 2400 m (Fig. 
6.1).  
 
Otro rasgo muy significativo y determinante en el desarrollo de mucho de los procesos de 
transporte en masa son las elevadas pendientes de los taludes de este sector, que superan en 
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muchos casos los 30º (Fig. 2.1.B). Este valor de la pendiente, está condicionada por los procesos 
tectónicos que tuvieron lugar durante la Orogenia Alpina y que dieron lugar al levantamiento 
del Margen de Galicia y Cantábrico en relación al procesos de subducción de la corteza 
oceánica de Vizcaya bajo la corteza continental de Ibéria (Gallastegui, 2000; Gallastegui et al., 
2002). Aunque, como se mencionó en la introducción, algunos estudios ponen de manifiesto 
que estos movimientos de levantamiento no han cesado y que continúan su actividad 
actualmente, tal y como se observa en la zona emergida con la elevación episódica de las rasas 
costeras (Flor, 1983; Mary, 1983; Álvarez-Marrón et al., 2008) y la presencia de fallas inversas en 
los materiales cuaternarios situados sobre las rasas (Gutierrez-Claverol et al., 2006). 
 
Por último, otro elemento significativo en los rasgos morfológicos del talud es la presencia y 
orientación de los cañones submarinos, como son los cañones de Lage, A Coruña y El Ferrol, 
los localizados en el sector sureste de la zona de estudio, y que presentan directrices de sus 
canales con orientación NE-SO, NO-SE y E-O (Figs. 2.14, 2.15 y 2.16), o los cañones de San 
Jorge y Frouseria, en el Margen Cantábrico, con orientación predominantemente N-S a NNE-
SSO y tramos de dirección NE-SO (Figs. 2.18 y 2.19). Todas estas orientaciones coinciden con 
las principales directrices estructurales definidas en estos sectores. Por último, en el sector más 
oriental de la zona de trabajo cabe destacar el Cañón de Avilés, que fue desde los primeros 
estudios batimétricos realizados en el Margen Cantábrico relacionado con la continuación en 
mar de la Falla de Ventaniella de dirección N137E (Boillot et al., 1979; Deregnaucourt y 
Boillot, 1982). 
 
Dentro de los procesos tectónicos activos, se han observado, en la Plataforma de Ortegal, 
anomalías acústicas relacionadas con los procesos de migración de fluidos (Fig. 6.4) y que se 
caracterizan por dar lugar a abombamientos de la superficie asociados a perturbaciones 
columnares transparentes (Fig. 2.4.C), morfologías positivas con formas circulares o elípticas 
relacionadas con montículos coralinos formados por la precipitación de carbonatos (Fig. 2.4.B) 
y depresiones cerradas circulares o elípticas denominadas pockmarks tanto en superficie como 
fosilizados por la secuencia sedimentaria (relictos) que, por su abundancia, es el elemento más 
relevante formado por estos procesos (Fig. 2.5) (Jané et al., 2010). Los pockmarks identificados 
tanto en superficie como relictos presentan morfologías en V en superficie (Jané et al., 2010) 
que da lugar a que los reflectores del subfondo presenten un carácter ondulado que se 
corresponden con el eco 1L (Tabla 6.1). El origen de estas estructuras se debe a la migración de 
fluidos a través de fracturas y del sedimento controlada, básicamente, por un proceso tectónico 
(Hovland et al., 2005). Estas morfologías se caracterizan por una baja reflectividad (-28 a -32 dB) 
con intercalaciones de media-alta reflectividad (-21 a -28 dB). Según los estudios llevados a cabo 
por Loncke et al. (2004) y Dupré et al. (2007), en el margen continental de Egipto, estos valores 
de reflectividad evidencian la actividad de estas estructuras debido al ascenso de gas hacia la 
superficie. Jané et al. (2010) argumenta que la escasa influencia de los aportes fluviales en la 
sedimentación plio-cuaternaria del Margen Cantábrico (Uriarte et al., 2004), hace presumible 
que el gas que da lugar a la formación de los pockmarks no sea de origen biogénico. Sin 
embargo, a lo largo del margen septentrional de la Península Ibérica se ha observado que los 
depósitos del Aptiense superior-Albiense inferior están compuestos por finas capas de areniscas, 
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calizas, limos y margas ricas en materia orgánica que actúan como roca madre, roca almacén e 
impermeable en la formación de hidrocarburos (Aguirrezabala et al., 2008). Esta roca madre 
potencialmente puede haber generado gas termogénico. Los sondeos realizados en el marco del 
Programa de Perforación Profunda (ODP) Leg 149 (Site 897, en la Llanura Abisal de Iberia) y 
Leg 103, sites 638 y 641, en el Banco de Galicia, (ver Fig. 1.18) recuperaron varias secuencias de 
margas negras del Cretácico inferior-medio: 1) Una secuencias de margas negras de origen 
turbidítico del Aptiense-Albiense constituida por niveles con elevadas concentraciones de 
materia orgánica de origen continental junto con depósitos marinos. La concentración media 
de carbón orgánico en esta secuencia es de 1,03-0,34%, con un valor máximo 1,77% (Meyers, 
1996); 2) Un nivel fino de margas negras de edad Cenomaniense-Turoniense con una 
concentración de carbón orgánico del 11%, fundamentalmente de origen marino. Por todo 
ello, puede asumirse que los pockmarks han sido originados por migración de fluidos 
termogénicos procedentes de las unidades del Cretácico inferior. 
 
El análisis de densidades de la distribución de los pockmarks presenta dos directrices claras con 
direcciones N040E y N150-170N (Fig. 6.14), paralela a dos de las directrices estructurales 
definidas en este área (Fig. 1.25) y que coinciden con la localización de fallas en el basamento 
(Fig. 6.8A). Del mismo modo, los pockmarks con morfologías asimétricas u ovaladas descritas en 
el apartado 2.2.1.2 del Capítulo 2, podrían estar relacionados con discontinuidades del fondo, 
fracturas, a lo largo de las cuales la erosión por las corrientes de fondo se ve favorecida 
(Hovland y Judd, 1988). Como se puede comprobar, la dirección del eje mayor de los pockmarks 
ovalados es NO-SE a N-S, NE-SO y ESE-ONO (Fig. 2.5.B), también paralelos a las principales 
estructuras tectónicas. La densidad de pockmarks en zonas alejadas a estas estructuras de 
basamento es baja, lo que también permite determinar que los pockmarks no están relacionados 
con fluidos biogénicos procedentes de los depósitos cuaternarios, y se debe a que los fluidos que 
migran hacia la superficie, una vez que alcanzan a las unidades plio-cuaternarias y neógenas, no 
afectadas por fallas, se acumula en los poros de estas unidades, y su movimiento viene 
condicionado por la porosidad eficaz de estos sedimentos, dando lugar a que se produzca una 
migración difusa tanto en la vertical como en la horizontal. Por esta razón, las estructuras 
ligadas a la migración de fluidos a través de fallas del basamento hacían la superficie, se 
distribuyen en una banda de entre 2 y 3 km de anchura a lo largo del plano de falla por el que 
asciende el flujo.  
 
El flujo de los fluidos que dan lugar a la formación de pockmarks hacia la superficie es más o 
menos continuo y constante, tal y como se puede deducir a partir de la existencia de zonas de 
turbidez acústica, hipérbolas y apantallamientos acústicos columnares bajo ellos observables en 
los perfiles sísmicos (Hovland y Judd, 1988) (Fig. 6.15). Sin embargo, en algunas ocasiones, se 
pueden observar morfologías monticulares cónicas o elongadas alrededor del borde de la 
depresión, que sugieren eventos de emisión de fluidos muy rápidos y de un gran volumen de 
gas, que dan lugar a erupciones violentas lo suficientemente intensas e instantáneas que 
proyecten importantes cantidades de sedimento que al depositarse cerca del pockmark se 
asemejan a eyectas (6.15).  
 





Figura 6.14. Mapa de densidad de pockmarks. Los valores de las isolíneas representan el número de 
pockmarks por kilómetro cuadrado usando celdas de 4x4 km. Modificada de Jané et al. (2010). 
 
Los pockmarks explosivos tienen un borde elevado formado por material eyectado tras la 
explosión reconocible en los perfiles de sísmica de muy alta resolución por presentar una 
morfología positiva transparente, cuya existencia no es muy frecuente en la literatura (Hovland 
y Judd, 1988), probablemente porque estos relieves son erosionados con facilidad, lo que 
induce a pensar que su formación es relativamente reciente. Se han descrito pockmarks ligados a 
eventos instantáneos de emisiones de gas en el Golfo de México, una zona conocida por 
presentar unidades con hidrocarburos a altas presiones y grandes acumulaciones de gas metano 
(Prior et al., 1989). 
 
Además, los flujos de gases hacia superficie pueden ser acelerados por eventos de corta duración 
relacionados con terremotos, que producen dentro de la zona de falla una dilatación local (Fig. 
6.16) que da lugar a un incremento de varios órdenes de magnitud en la permeabilidad de la 
zona de falla (Zhang y Sanderson, 1996), favoreciendo el ascenso repentino de importantes 
volúmenes de gas termogénico hacia la superficie. Se han documentado numerosas áreas con 
emisiones de fluidos debidas a terremotos: en la fosa de Suruga (Japón) tras un terremoto en 
1996 de M 5 (Tsunogai et al., 1998), en el margen continental de Pakistan, tras un terremoto en 
1945 de M 8,1 (Fischer et al., 2013), en el Mar de Marmara (Turquía) tras un terremoto 
ocurrido en 1999 de M 7,4 (Kusçu et al., 2008), en el Lago Baikal (Rusia) tras un terremoto en 
1912 de M 7,5 (Vologina et al., 2012), en el Mar negro tras el terremoto de 1927 de M 6,7 
(Nikorov, 2002), en Malibu Point (California) tras el terremoto de 1971 de M 6,5-6,7 (Clifton 
et al., 1971), en Mesina y en el Golfo de Patras (Grecia) tras los terremotos de 1886 y 1993 de 
M 8,4 y 5,4, respectivamente (Hieke, 2004; Hasiotis et al., 1996), en la Isla Sakhalin (Mar de 
Japón, Rusia) tras el terremoto de 2007 de M 6,1 (Lomtev y Gurinov, 2009), en el Río  
 





Figura 6.15. A) Mapa batimétrico de la Plataforma Marginal de Ortegal. B y C) Perfiles sísmicos de muy 
alta resolución (TOPAS) mostrando depósitos de eyecta relacionados con violentos e instantáneos eventos 
de emisiones de fluidos que dan lugar a la expulsión de importantes volúmenes de sedimentos que se 
depositan próximos al foco de emisión. Se observan además anomalías acústicas debidas a la presencia de 
fluidos, algunas de ellas relacionadas con fallas normales. La localización de los perfiles se muestra en la 
figura A. 
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Klamath(California) tras el terremoto de 1980 de M 7. En estas áreas se ha demostrado que los 
terremotos pueden incrementar de forma súbita la tasa de emisión de fluidos cuando la 
magnitud del evento sísmico es superior o igual a 5. Por lo tanto, podemos determinar que los 
procesos de formación de pockmarks explosivos que se localizan en la Plataforma Marginal de 
Ortegal pueden estar relacionados con eventos sísmicos de magnitud 5 o superior, hecho que 
concuerda con los cálculos de magnitudes máximas que Martín-González et al. (2010) realiza a 





Figura 6.16. Esquema que muestra la formación de los pockmarks en la Plataforma Marginal de Ortegal 
y su relación con la presencia de fallas en el basamento (A) y como la migración del fluido hacia la 
superficie se ve afectada por eventos sísmicos (B). Modificada de Jané et al. (2010). 
 
6.1.4.2. Llanuras Abisales de Vizcaya e Iberia 
 
Este sector se encuentra caracterizado principalmente por la presencia de numerosos montes 
submarinos definidos por el eco 3A y por una baja-media reflectividad (-25 a -32 dB) (Tabla 6.1 
y Fig. 6.1). Según Damuth (1980) los ecos hiperbolados son propios de este tipo de áreas, 
caracterizadas por morfologías accidentadas, muy escarpadas o de afloramientos del basamento 
o montes submarinos, aunque también, en zonas de talud, las corrientes turbidíticas y flujos 
sedimentarios inducidos por la gravedad pueden dar este tipo de ecos. 
 
El origen de estos relieves se relaciona con el levantamiento de la corteza oceánica durante la 
orogenia alpina y que se mantiene hasta la actualidad (Medialdea et al., 2009), siguiendo las 
directrices definidas por la anisotropía cortical desarrollada durante la formación de la corteza a 
partir de las dorsales oceánicas, y que dieron lugar a la formación del Golfo de Vizcaya, con 
orientación E-O, y del Atlántico Norte, de dirección NE-SO en este sector. De este modo se 
desarrollan los relieves del Alto de Charcot con orientación E-O o los altos de A Coruña y 
Finisterre de dirección NE-SO. 
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6.2. INTERPRETACIÓN DE LOS RASGOS MORFOESTRUCTURALES DEL MARGEN 
Y LLANURAS ABISALES NOR-IBÉRICAS 
 
6.2.1. Comparación entre lineamientos y fracturas 
 
El análisis detallado del modelo digital de la batimetría de la zona de estudio ha permitido 
identificar unos 5800 lineamientos (Fig. 5.1.B), que presentan una dirección NE-SO 
dominante. Además, se observa la presencia de otros máximos relativos de dirección NO-SO, E-
O y, en menor medida, N-S (Fig. 5.1.C). Para poder interpretar los lineamientos obtenidos en 
este trabajo de una forma correcta se ha procedido a comparar las orientaciones obtenidas del 
análisis morfoestructural con otros estudios realizados en este sector, donde se establecen 
directrices tectónicas a partir de información geofísica y geológica. 
 
El primer trabajo que analiza lineamientos en el margen noroeste de Iberia es el realizado por 
Roberts y Kidd (1984). Estos autores analizan una serie de transeptos realizados con el sonar de 
barrido lateral GLORIA (Geological LOng-Range Inclined ASDIC=Allied Submarine Detection 
Investigation Committee) en el sector noroeste del Margen Ibérico con el propósito de encontrar 
evidencias de estructuras tectónicas desarrolladas durante la orogenia alpina y que habían 
podido ser determinadas al sur de Llanura Abisal de Vizcaya (Montadert et al., 1971, 1974). Las 
sonografías obtenidas con el GLORIA muestran que el talud del margen noroeste español y el 
Banco de Galicia están disectados por una serie de lineaciones rectilíneas y arqueadas que se 
localizan fundamentalmente en la base del talud (Fig. 6.17.A), y que estos autores relacionan 
con fallas normales y láminas de cabalgamiento, respectivamente. En el Banco de Galicia, 
Roberts y Kidd (1984) describen la presencia de una serie de lineamientos de dirección NO-SE 
y NNE-SSO que corresponden con crestas y flancos de bloques basculados parcialmente 
expuestos o con una delgada cobertera sedimentaria, desarrollados durante la etapa de rifting del 
Jurásico superior-Cretácico inferior del margen occidental ibérico (Groupe Galice, 1979; Boillot 
et al., 1979). En esta tesis se ha realizado un estudio conjunto de los lineamientos definidos por 
Roberts y Kidd (1984) al suroeste de la Llanura Abisal de Vizcaya y en el entorno del Banco de 
Galicia que pone de manifiesto la existencia de un máximo absoluto de dirección N-S, un 
máximo relativo de dirección NE-SO, y otros dos máximos también secundarios, pero de menor 
entidad con orientaciones NO-SE y E-O (ver Fig. 6.17.B). Se puede apreciar que el patrón de 
orientación de morfoestructuras se asemeja a las direcciones obtenidas del análisis de 
lineamientos a partir del MDT (Fig. 6.17.C). 
 
Posteriormente, Druet (2004) establece a partir del análisis de anomalías gravimétricas una serie 
de lineamientos que relaciona con directrices tectónicas (Figs. 6.18.A). En el mapa de anomalías 
de Aire Libre se observa cómo los flancos del Banco de Galicia vienen marcados por valores 
entre 100 y 20 mGal, con pendientes muy pronunciadas hacia el noroeste y sureste del mismo 
(Fig. 6.18.A). En la parte noreste del Banco de Galicia se suma al efecto batimétrico el 
producido por la presencia la dorsal peridotítica, dando como resultado un máximo relativo 
muy pronunciado de anomalía de Aire Libre de dirección NE-SO (Fig. 6.18.A). Destacan 
también la presencia de varias zonas de alto gradiente con orientaciones NNO-SSE, NNE-SSO y 
NE-SO (Fig. 6.18.A). El resultado del análisis de los lineamientos obtenidos del mapa de  
 





Figura 6.17. A) Interpretación de las sonografías obtenidas del sonar de barrido lateral GLORIA en el 
margen noroeste de Galicia extraídas del trabajo de Roberts y Kidd (1984). B) Diagrama en rosa 
mostrando la frecuencia total de las orientaciones de lineamientos obtenidos del análisis de las sonografías. 
El círculo exterior representa el 10% de los datos. N es el número de datos representados. C) Curva de 
frecuencias suavizada mostrando las orientaciones determinadas del análisis de los lineamientos obtenidos 
del MDT (línea de color negro) y del análisis de las sonografías (línea de color rojo). 
 
anomalías gravimétrica de Aire Libre realizado en esta tesis, muestra un máximo absoluto en 
dirección NNO-SSE y dos máximos relativos con orientación NE-SO, ENE-OSO y ESE-ONO 
(Fig. 6.18.B). 
 
En este mismo estudio, Druet (2004), para evitar la dependencia de los valores de anomalía 
gravimétrica con la batimetría, analiza los valores de anomalía de Bouguer (Fig. 6.19.A). De 
forma general, se observa cómo los valores de anomalía de Bouguer aumentan hacia el oeste del 
Banco de Galicia, es decir, hacia la región de la corteza oceánica de la Llanura Abisal de Iberia 
(Fig. 6.19.A). Esta transición entre valores mínimos y máximos se realiza de forma discontinua, 
estando controlada por varias bandas de alto gradiente, en general alargadas en dirección NNO-
SSE, NO-SE y N-S (Fig. 6.19.A). En el mapa de anomalías de Bouguer destaca un eje de 
máximo relativo de dirección NNO-SSE, en la región de la Cuenca Interior, relacionado con el 
adelgazamiento de la corteza continental y la menor profundidad a la que se encuentra la 
Discontinuidad de Mohorovicic en esta área (Fig. 6.19.A). Es posible identificar hacia el oeste 
del área de estudio una serie de pequeños máximos relativos alineados que concuerdan con la 
posición de la cresta de peridotitas descrita en este margen. Se observa otra zona de máximo 
relativo de dirección N-S en la Llanura Abisal de Iberia, al noroeste del Banco de Galicia, que es 
interpretado como el reflejo gravimétrico de la presencia de un cuerpo intrusivo de origen 
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mantélico parecido a la cresta de peridotitas (Fig. 6.19.A). Para finalizar, Druet (2004) aplica un 
filtrado de paso alto a las anomalías de Bouguer, de modo que quedan suprimidas las anomalías 
de gran longitud de onda, de carácter regional. Así, en el mapa de anomalía de Bouguer filtrado 
se reflejan las anomalías de longitud de onda inferior a 80 km, que son las anomalías que 
relacionadas con los contrastes de densidad de la parte superior de la litosfera. Tras este análisis 
se observan varios ejes de máximos y mínimos relativos, la mayoría de las veces alineados según 
tres direcciones principales: N-S a NNO-SSE, NE-SO y NO-SE. En la mitad sur de la zona de 
estudio, predomina la presencia de ejes de máximos y mínimos con orientaciones N-S a NNO-
SSE, que relaciona con fallas normales asociadas a la tectónica distensiva acontecida en el 
margen entre el Jurásico superior y el Aptiense. Por último, hacia la mitad norte del área de 
estudio, comienzan a predominar los ejes de máximos y mínimos con dirección NE-SO. Druet 
(2004) propone que algunas de estas lineaciones pueden estar relacionadas con estructuras 
desarrolladas durante la etapa compresiva de edad cenozoica. El análisis conjunto de los 
lineamientos obtenidos de la interpretación del mapa de anomalías gravimétricas de Bouguer 
realizado en esta tesis, presenta un máximo de dirección NNO-SSE y dos máximos relativos de 
dirección ENE-OSO y NE-SO (Fig. 6.19.B). 
 
 
Figura 6.18. A) Mapa de anomalías de Aire Libre (Ministerio de Defensa, 2014). Las lineaciones y 
gradientes determinados han sido extraídos de Druet (2004). B) Diagrama en rosa mostrando la frecuencia 
total de las orientaciones de lineamientos y gradientes obtenidos de la interpretación del mapa de 
anomalías de Aire Libre. El círculo exterior representa el 10% de los datos. N es el número de datos 
representados. C) Curva de frecuencias suavizada mostrando las orientaciones determinadas del análisis de 
los lineamientos obtenidos del MDT (línea de color negro) y del análisis del mapa de anomalías de Aire 
Libre (línea de color rojo). 
 
Si comparamos los resultados obtenidos del análisis de los lineamientos deducidos de la 
interpretación de los mapas de anomalías gravimétricas (anomalías de Aire Libre y Bouguer,  
 




Figura 6.19. A) Mapa de anomalías de Bouguer (Ministerio de Defensa, 2014). La interpretación sobre el 
mapa de anomalías de Bouguer ha sido extraída de Druet (2004): en trazo negro se han señalado los 
gradientes de anomalía de Bouguer reconocidos; en trazo rojo los ejes de máximos relaticos procedentes del 
mapa de anomalía de Bouguer residual; y en gris los ejes de mínimo relativos. B) Diagrama en rosa 
mostrando la frecuencia total de las orientaciones de lineamientos y gradientes obtenidos de la 
interpretación del mapa de anomalías de Bouguer. El círculo exterior representa el 10% de los datos. N es 
el número de datos representados. C) Curva de frecuencias suavizada mostrando las orientaciones 
determinadas del análisis de los lineamientos obtenidos del MDT (línea de color negro) y del análisis del 
mapa de anomalías de Bouguer (línea de color rojo). 
 
Druet, 2004) con los obtenidos del análisis del MDT observamos en los tres casos que solo 
resulta coincidente la existencia de una disposición preferente de los lineamientos según las 
direcciones N-S y NE-SO (Figs. 6.18.C y 6.19.C). Las otras direcciones obtenidas presentan un 
desfase de unos 20º. Los lineamientos definidos a partir del análisis de las anomalías 
gravimétricas nos marcas discontinuidades a escala cortical que nosotros podemos correlacionar 
con fallas de basamento. Sobre este basamento existe una cobertera sedimentaria compuesta 
por materiales mesozoicos y cenozoicos. Cuando se reactiva alguna de las fallas de basamento 
por esfuerzos de cizalla, esta deformación progresa hacia la cobertera desarrollándose varios 
sistemas de fracturas que, en general, son oblicuas a la dirección de movimiento relativo de los 
bloques. Los sistemas de fracturas que se forman se denominan R, R’, P y T (Riedel, 1929). En 
la secuencia de desarrollo de esta fracturas al principio se forman las R y puede que algunas R’. 
Las fracturas R, también llamadas Riedels, se forman a unos 12° a 20° de la dirección de 
movimiento y tienen el mismo sentido de movimiento que los bloques. Si los desplazamientos 
de las fallas de basamento no son importantes las estructuras que se forman hacia la cobertera 
serán por tanto fracturas R. Si se tiene en cuenta que el campo de esfuerzos reciente es de 
dirección NO-SE (González-Casado y Giner, 2000; Martínez-Díaz et al., 2002), las fracturas de 
basamento de dirección NNO-SSE se desplazaran con sentido de movimiento sinestral, y las de 
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dirección ENE-OSO se moverán con sentido de movimiento dextral, por lo tanto en la 
cobertera se generan fallas con orientación NO-SE sinestrales y E-O dextrales, respectivamente 
(ver Figs. 6.18.C y 6.19.C), semejante a las que se han definido a partir del análisis del MDT. 
 
Por último, si atendemos a la estructura tectónica del margen de Galicia que se presenta en el 
Mapa Geológico de España y Portugal a escala 1:1.000.000 (Rodríguez-Fernández et al., 2014), 
se observa cómo ésta se caracteriza fundamentalmente por presentar relieves asociados a altos y 
depresiones, limitados por lo general, por estructuras tectónicas de componente direccional de 
orientación NO-SE y NE-SO, fallas normales de dirección N-S y estructuras de dirección E-O de 
carácter compresivo (ver Fig. 6.20.A). La Cuenca Interior, localizada entre el talud superior más 
próximo a la plataforma continental y el Banco de Galicia, presenta una orientación NNO-SSE 
a NO-SE, y está controlada por fallas normales (Vázquez et al., 2008). Entre esta cuenca y el 
Banco de Galicia se localiza una zona constituida fundamentalmente por un sistema de altos y 
depresiones estructurales en el que el basamento está compartimentado por fallas normales de 
orientación NO-SE a N-S y NE-SO. El Banco de Galicia muestra una tendencia NNO-SSE. El 
sector meridional del banco presenta al este un escarpe de dirección NO-SE, que se relaciona 
con una falla de basamento normal, y al sur un escarpe relacionado con una falla de dirección 
NE-SO. El flanco occidental del banco presenta un escarpe que se relaciona con una falla 
normal de dirección N-S (Vázquez et al., 2008), y el flanco norte también se asocia a una falla 
normal de dirección NE-SO. Hacia el oeste el paso del Banco de Galicia hacia la Llanura Abisal 
de Iberia se caracteriza por una sucesión de bloques rotados que dan lugar al desarrollo de tres 
semicuencas limitadas por fallas de dirección NNO-SSE a N-S (Vázquez et al., 2008). El flanco 
noroeste del Banco de Galicia corresponde con un escarpe abrupto de morfología arqueada que 
pasa a disponerse hacia el este con una orientación NE-SO hasta la zona de los Bancos 
Marginales y desde allí, bordeando el Margen Cantábrico, con dirección E-O, y que se relaciona 
con un cabalgamiento asociado al hundimiento de la corteza oceánica de la Llanura Abisal de 
Vizcaya bajo la corteza continental de Iberia (Vázquez et al., 2009). La traza de este 
cabalgamiento está compartimentada por una serie de fallas direccionales de orientación NO-
SE y movimiento dextral relacionadas con la reactivación de desgarres tardihercínicos durante 
la orogenia alpina (Boillot y Malod, 1988; Boillot et al., 1979). El análisis direccional realizado 
en esta tesis basado en la orientación de estas estructuras, presenta una orientación preferente 
NE-SE, y tres direcciones secundarias con orientación N-S, NO-SE y E-O (Fig. 6.20.B). Si 
comparamos esta distribución de direcciones con las obtenidas del análisis de orientaciones 
definidas a partir del MDT se comprueba que existe una gran similitud entre ambas, existiendo 
una separación menos evidente entre las fracturas NE-SO y E-O en el caso de las direcciones 
establecidas a partir de las fallas cartográficas (Fig. 6.20.C). 
 
Por lo tanto, a la luz de los diferentes estudios previos de lineaciones de origen tectónico 
realizados en margen noroeste de la Península Ibérica a partir de la interpretación de datos 
indirectos (sonografías, anomalías del campo gravitatorio terrestre, sísmica), se observa que las 
orientaciones determinadas a partir del análisis de lineamientos obtenidas del MDT de la zona 
de estudio son un reflejo de los sistemas de fracturas que han controlado los rasgos 
morfoestructurales que definen este sector. La relación entre las fallas inferidas a escala cortical 
a partir del análisis de las anomalías gravimétricas de Aire Libre y Bouguer y su reflejo en las 
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lineaciones que se observan en la superficie del fondo marino en algunas situaciones no pueden 
ser inferidas directamente como ya ha sido mencionado. Los modelos analógicos sugieren que 
cuando una fractura de basamento se desplaza la deformación se transfiere hacia las unidades 
suprayacentes desarrollando estructuras menores en la cobertera. Estas fracturas/fallas menores 
que se desarrollan en la cobertera no necesariamente se tienen que localizar exactamente sobre 
las fallas de basamento, pero si dentro un abanico abierto hacia arriba como se proponen en los 
modelos de propagación de la deformación frágil realizados por Horsfield (1977), Naylor et al. 
(1986), Mandl (1988) y Whithjack et al. (1990). En la superficie, estas fracturas se desarrollan a 
lo largo de bandas localizadas sobre la falla de basamento principal y su orientación dependerá 
de la componente y dirección de deslizamiento entre los bloques individualizados por los 
planos de falla de basamento, de las características mecánicas y geométricas de la cobertera, y de 




Figura 6.20. A) Mapa de estructuras tectónicas del Margen Continental de Galicia extraído del Mapa 
Geológico de España y Portugal a escala 1:1.000.000 (Rodríguez-Fernández et al., 2014). Leyenda: 1: 
Cabalgamiento; 2: Falla Normal; 3: Falla Direccional. B) Diagrama en rosa mostrando la frecuencia 
total de las orientaciones de las estructuras tectónicas cartografiadas. El círculo exterior representa el 10% 
de los datos. N es el número de datos representados. C) Curva de frecuencias suavizadas mostrando las 
orientaciones determinadas del análisis de los lineamientos obtenidos del MDT (línea de color negro) y de 
las orientaciones de las estructuras tectónicas cartografiadas (línea de color rojo). 
 
6.2.2. Relación entre densidades de lineamientos y la estructura cortical del Margen 
Continental de Galicia y llanuras abisales adyacentes 
 
La variación de densidad de lineamientos y su relación con macroestructuras infrayacentes ha 
sido establecida ya en numerosos trabajos (ej. Cortes et al., 2003; Bahroudi y Talbot, 2003; 
Sepehr y Cosgrove, 2005; Maestro et al., 2008; Alfaro et al., 2010). La explicación de esto se 
relaciona con el papel que juegan las grandes estructuras de basamento como 
inhomogeneidades y ‘zonas de amplificación del esfuerzo’ (Pollard y Segall, 1987; Sassi et al., 
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1993; Sassi y Faure, 1997). En nuestra zona de estudio esta relación es especialmente clara, 
localizándose los máximos de densidad en zonas que marcan límites de unidades de basamento 
definidas por fallas corticales y áreas de importante deformación. 
 
Los valores de anomalías gravimétricas nos permitirán establecer la extensión de formaciones 
geológicas, límites entre cuerpos de roca de diferente densidad, situación y dimensiones de 
grandes unidades intrusivas y zonas de contacto, presencia de zonas de fracturación y 
profundidad relativa de grandes unidades litológicas. Si atendemos a las anomalías 
gravimétricas de Aire Libre en el sector analizado, estos presentan valores positivos en zonas 
elevadas tanto en el basamento oceánico, como es el caso del Alto de Charcot, de dirección E-
O, y el Alto de A Coruña, con orientación NE-SO, como en el basamento continental, Banco 
de Galicia y el talud superior del Margen de Galicia, de dirección N-S, el Banco de Finisterre y 
la dorsal peridotítica al norte del Banco de Galicia, con orientación NE-SO, y la Plataforma de 
Ortegal, de orientación E-O (Fig. 6.21.A).  
 
También se observa una serie de zonas de fuertes gradientes que se relacionan con la transición 
entre la corteza continental y la corteza oceánica, haciéndose más evidente al norte de la zona 
estudiada, donde se encuentran los mínimos valores de anomalía de Aire Libre (Fig. 6.21.A). 
Por otro lado, analizando el mapa de anomalías gravimétricas de Bouguer se observa que entre 
la costa de Galicia y el Banco de Galicia aparece un eje de máximos relativos de anomalía de 
Bouguer orientado NNO-SSE, el cual se corresponde con la Cuenca Interior (Fig. 6.21.B). 
Coincidiendo con las zonas de máximo gradientes y con la localización de la dorsal peridotítica 
se observa un máximo de densidad de lineamientos que se extiende al oeste del Banco de 
Galicia de norte a sur (Fig. 6.21). En el borde septentrional del banco pasa a disponerse en 
dirección E-O y NE-SO en la zona de las plataformas marginales, disponiéndose nuevamente en 
dirección E-O en el Margen Cantábrico (Fig. 6.21). Esta distribución define el límite entre la 
corteza continental-oceánica. Existen también algunas zonas de máxima densidad al este del 
Banco de Galicia que pueden definir zonas de fracturas del basamento, y sobre todo en a lo 
largo del talud superior del Margen Gallego con dirección N-S que definen claramente los 
límites de la Cuenca Interior, de claro carácter estructural, principalmente en el sector más 
oriental (Fig. 6.21). Por último, cabe destacar los máximos de lineamientos localizados en el 
Alto de A Coruña, con dirección NE-SO, y en el Alto de Charcot, con dirección E-O, están 
claramente relacionados con los procesos de levantamiento, flexión y desarrollo de 
cabalgamientos en la corteza oceánica en estos sectores, asociados al acortamiento producido 
durante la orogenia alpina, fundamentalmente en el Eoceno, pero que perdura en la actualidad 
(Medialdea et al., 2009). 
 
El mapa de anomalías magnéticas también nos permite establecer diferentes unidades 
geológicas en función de sus características magnéticas, cuyos límites marcan discontinuidades 
corticales. La zona norte de la zona de estudio presenta alineaciones de componente E-O con 
una predominancia de valores negativos en coincidencia con el Alto de Charcot (Fig. 6.22). Es 
posible identificar dos alineaciones positivas de tendencia NE-SO, una situada al norte del 
Banco de Galicia, que concuerda con la posición de la cresta peridotítica, y otra situada hacia el 
oeste (Fig. 6.22). La parte de transición entre corteza oceánica y continental queda determinada  





Figura 6.21. A) Mapa de anomalías gravimétricas de Aire Libre y B) de Bouguer (Ministerio de Defensa, 
2014). La superficie gris señala la máxima densidad de lineamientos en función de su número. Se ha 
indicado los límites entre corteza oceánica (CO), corteza oceánica de transición (COT) y corteza 
continental (CC) establecidos por Druet (2004). 
 
en aquellas bandas en las cuales se observa un fuerte gradiente en los valores de anomalía (Fig. 
6.22). Esta región se encuentra situada inmediatamente al norte y oeste de la cresta peridotítica 
y al norte de un eje de máximos relativos en los valores de anomalías magnéticas y que con 
tendencia E-O se localiza en el Margen Cantábrico (Fig. 6.22). Coincidiendo con esta zona, se 
localiza el máximo de densidad de lineamientos, por lo que su localización estaría definida por 
una clara anisotropía de la corteza que marca el límite entre la corteza continental y oceánica, 
tal y como ya se había puesto de manifiesto en el análisis de las anomalías gravimétricas descrito 
anteriormente (Fig. 6.22). 




Figura 6.22. Mapa de Anomalías Magnéticas (Ministerio de Defensa, 2014). La superficie gris señala la 
máxima densidad de lineamientos en función de su número. Se ha indicado los límites entre corteza 
oceánica (CO), corteza oceánica de transición (COT) y corteza continental (CC) establecidos por Druet 
(2004). 
 
Para finalizar, comparando las máximas densidades determinadas a partir del análisis de 
lineamientos obtenidos del MDT con respecto a las grandes estructuras tectónicas 
cartografiadas en el Margen de Galicia extraídas del Mapa Geológico de España y Portugal a 
escala 1:1.000.000 (Rodríguez-Fernández et al., 2014), se puede observar la estrecha relación de 
las zonas de máxima densidad con las grandes macroestructuras que definen este sector, tanto 
en localización como en orientación de la distribución (Fig. 6.23). Esta relación es 
especialmente clara al oeste del Banco de Galicia, donde en la parte meridional la zona de 
máxima densidad presenta una dirección N-S, coincidiendo con la existencia de un importante 
número de fallas normales, también de orientación N-S y que caracterizan este sector con el 
desarrollo de una serie de altos estructurales y semicuencas que se hunden en dominó hacia el 
oeste (Fig. 6.23). En la parte noroeste del banco, la distribución de la zona de alta densidad de 
lineamientos muestra una orientación NE-SO, coincidiendo nuevamente no sólo con fallas 
normales de esta misma dirección, sino también con la presencia de la dorsal peridotítica y la 
existencia de un frente de cabalgamiento vergentes al noroeste (Fig. 6.23). Este frente de 
cabalgamientos pasa a presentar una orientación E-O al norte del Banco de Galicia, y vuelve a 
disponerse en dirección NE-SO en la zona de la base de la Plataforma Marginal de Castro, 
coincidiendo con este trazado la superficie de máxima densidad de lineamientos (Fig. 6.23). En 
el Margen Cantábrico el trazado del frente de cabalgamientos presenta una orientación E-O, 
igual que la distribución de la superficie de máxima densidad de lineamientos. En este sector 
cabe destacar cómo la superficie del máximo de densidad es más ancha al norte de la 
Plataforma Marginal de Ortegal, coincidiendo con una zona muy tectonizada por la presencia 
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de fallas normales de orientación NE-SO que son cortadas y desplazadas por una serie de fallas 
direccionales dextrales de orientación NO-SE (Fig. 6.23). Por último, cabe destacar la existencia 
de una serie de máximos de densidad que se extienden en dirección NO-SE coincidiendo con 
fallas direccionales de esa misma orientación, tal y como se puede observar en el sector noreste 




Figura 6.23. Mapa de estructuras tectónicas del Margen Continental de Galicia extraído del Mapa 
Geológico de España y Portugal a escala 1:1.000.000 (Rodríguez-Fernández et al., 2014). Leyenda: 1: 
Cabalgamiento; 2: Falla Normal; 3: Falla Direccional; 4: Dorsal Peridotítica. La superficie gris señala la 
máxima densidad de lineamientos en función de su número. 
 
6.3 EVOLUCIÓN DURANTE EL PLIOCENO-CUATERNARIO 
 
La evolución del margen continental y llanuras abisales del norte de Iberia durante el Plioceno 
y Cuaternario ha estado controlada por diversos factores como son: los aportes sedimentarios, 
las condiciones oceanográficas, las variaciones climáticas y eustáticas, las características 
fisiográficas y la tectónica. En este apartado se describen los procesos sedimentarios y los 
tectónicos que han actuado en el margen durante este intervalo de tiempo. 
 
6.3.1. Evolución de los procesos sedimentarios durante el Plioceno-Cuaternario 
 
6.3.1.1. Talud continental 
 
6.3.1.1.1. Evolución de los procesos sedimentarios contorníticos 
 
El comienzo del desarrollo del sistema deposicional contornítico de la zona de estudio podría 
situarse en el Plioceno superior, por encima de una superficie erosiva que se ha denominado 
D2 y que se ha datado entorno a los 3,2 Ma (Fig. 6.24). A partir de este momento aparecen las 
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primeras evidencias del efecto de la circulación de las masas de agua con el fondo, que 
comprende el desarrollo de los rasgos contorníticos (deposicionales y erosivos) a lo largo de las 
tres plataformas, Castro, Pardo Bazán y Ortegal, Diversos autores han considerado tener 
mayores evidencias del efecto de la circulación de la MOW sobre otros márgenes Ibérico-
Atlánticos durante el Plioceno inferior (4,0-4,2 Ma), como en el Golfo de Cádiz o en el Banco 
de Le Danois, en la parte central del Margen Cantábrico (Hernández-Molina et al., 2009, 
2014b; Van Rooij et al., 2010; Llave et al., 2011; Raddatz et al., 2011; Rogerson et al., 2012; 
Roque et al., 2012; Brackenridge et al., 2013). 
 
A partir de ahí, la interacción con el fondo de las masas de agua que componen la circulación 
de la zona de estudio, y en especial las interfaces entre ellas, ha dado lugar a que las plataformas 
marginales de Ortegal, Pardo Pazán y Castro constituyan terrazas contorníticas donde se han 
ido alternando intervalos erosivos y de depósito desde el Plioceno superior hasta la actualidad. 
Los cambios climáticos y/o eustáticos durante este periodo han influido en variaciones de 
profundidad entre las interfases de las masas de agua, y más evidentes durante el Cuaternario. 
Durante los periodos glaciares va a haber un aporte sedimentario más directo e intenso tanto a 
la plataforma como al talud, y además la Corriente Mediterránea va a fluir de forma más 
intensa y a mayor profundidad al ser más densa (Schönfeld y Zahn, 2000; Rogerson et al., 2005; 
Llave et al., 2006; Voelker et al., 2006). Sánchez-González (2013) estima posiciones teóricas de la 
MOW, estableciendo que durante los intervalos glaciares en las plataformas marginales de la 
zona de estudio las interfases se situarían a unos 600 m más profundas que en períodos 
interglaciares. Por lo tanto, durante los intervalos glaciares, la interfase entre la 
ENACW/MOW estaría interaccionando con la terraza contornítica de Pardo Bazán mientras 
que la interfase entre la MOW/LSW interaccionaría a la profundidad en la que se encuentra 
actualmente la terraza contornítica de Castro (Fig. 6.24). 
 
Trabajos realizados en otros sistemas deposicionales contorníticos (ej., en el Mar de Alborán, en 
el Golfo de Cádiz o en el Banco de Le Danois) evidencian el hecho de que estos sistemas se han 
desarrollado y han evolucionado de forma coetánea con los cambios paleoceanográficos 
ocurridos durante este periodo (Llave et al., 2001, 2006; Ercilla et al, 2002; Hernández-Molina 
et al., 2002, 2006, 2011, 2014; Stow et al., 2002, 2013; Van Rooij et al., 2010), observándose 
uno de los mayores cambios coincidiendo con la Revolución de Mitad del Pleistoceno (MPR) (Llave, 
2004; Llave et al., 2007; Van Rooij et al., 2010; Hernández-Molina et al., 2014). En este sentido, 
en los depósitos contorníticos cartografiados en el margen continental del área de estudio se 
observa también un cambio en la arquitectura sedimentaria a partir de una superficie erosiva 
que se ha denominado D1 y que se corresponde con la discontinuidad MPR asignada a los 0,9 
Ma). Desde el comienzo del Pleistoceno hasta el Holoceno este sistema ha ido migrando hacia 
el noreste produciendo el desplazamiento también de los depocentros en la misma dirección 
(Fig. 6.25). 
 




Figura 6.24. A) Distribución en la vertical de las masas de agua que circulan en la zona de estudio. B) 
Perfil sísmico donde se distinguen las masas de agua que circulan a lo largo de las plataformas marginales. 
(Modificado de Sánchez-González, 2013).  
 
6.3.1.1.2. Evolución de los procesos sedimentarios gravitacionales 
 
6.3.1.2. Llanura abisal 
 
En el sector nororiental de la zona de estudio se localiza el Sistema Turbidítico del Cantábrico, 
que comienza su desarrollo en el Eoceno superior (Crèmer, 1983), mientras que el sistema 
localizado en la parte occidental de la cuenca comienza a desarrollarse a partir del Pleistoceno 
medio (Zaragosi et al., 2011).  





Figura 6.25. A) Modelo Digital del Terreno de la zona de las plataformas marginales. B) Ejemplo de perfil 
sísmico de Airgun obtenido durante la campaña Contouriber-2 donde se observa el depósito contornítico 
cartografiado en la Plataforma de Ortegal. Ver su localización en A. C) Interpretación del perfil sísmico 
donde se observa el cambio en la arquitectura sedimentaria a partir de la discontinuidad MPR. 
 
El Sistema Turbidítico de Cap Ferret, con el que estaría relacionado el Sistema Turbidítico del 
Cantábrico, comienza a desarrollarse durante el Eoceno superior (Crèmer, 1983). Sin embargo, 
es durante el Plioceno y Pleistoceno cuando se desarrolla la parte distal de este sistema y, 
principalmente, el dique en el margen derecho del canal (Bourillet et al., 2006). Durante el 
Cuaternario el régimen sedimentario de este margen va a estar influenciado por los cambios 
climáticos que se producen alternando los periodos glaciares con los interglaciares (Weaver et 
al., 2000; Zaragosi et al., 2001; Mojtahid et al., 2005). El origen de este sistema va a estar 
relacionado con la rápida progradación del margen en el sector más oriental del Margen 
Cantábrico que tienen lugar debido a que estos cambios climáticos van a producir un 
retrabajamiento de los depósitos continentales, provocando una continua actividad 
gravitacional transportando el material hacia las zonas profundas, a través de cañones y canales 
(Belderson y Kenyon, 1976; Cremer, 1981, 1982; Kenyon, 1987; Kenyon et al., 1987; Zaragosi 
et al., 2000; Mulder et al., 2001; Bourillet et al., 2006; Gonthier et al., 2006; Gaudin et al., 
2007).  
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En el Margen Cantábrico dominan los procesos transversales a los longitudinales, alternando la 
ocurrencia de estos procesos según los cambios eustáticos (Ercilla et al., 2008). Estos procesos 
transversales son los responsables del desarrollo del lóbulo localizado en la parte distal del 
Sistema Turbidítico de Cap Ferret durante el Plio-Cuaternario (Cremer, 1983; Faugères et al., 
1998; Gonthier et al., 2006; Gaudin et al., 2007). Según estos estudios la evolución 
sedimentaria va a estar controlada por varios factores, los cambios del nivel del mar, la 
topografía y el aporte sedimentario. Todo este sistema parece que ha estado activo desde el 
Plioceno superior hasta el Pleistoceno medio, desarrollándose las secuencias deposicionales U2, 
U1E y U1D. Durante el Pleistoceno medio tiene lugar un cambio importante en la tendencia de 
los ciclos climáticos, cambiando la ciclicidad de los periodos glaciares e interglaciares de 40 ka a 
100 ka (Head y Gibbard, 2005; Lisiecki y Raymo, 2005, 2007). Este evento va a producir una 
intensa erosión que va a influir en el patrón sedimentario tanto del talud como de la llanura 
(Iglesias, 2009). Según Faugéres et al. (1998) la secuencia Plio-Cuaternaria del abanico en la 
parte distal de este sistema va a estar caracterizada por la presencia de capas de arena 
transportadas por el canal principal. Por tanto, el incremento en la actividad de los cañones y 
de los procesos gravitacionales en el talud, durante este largo periodo de bajada del nivel del 
mar, habría proporcionado un mayor y continuo aporte sedimentario a la cuenca favoreciendo 
el desarrollo del Lóbulo A, que junto al aumento de pendiente de la cuenca hacia el oeste van a 
favorecer el desarrollo de este lóbulo, que llega a alcanzar los 300 km de longitud (Fig. 6.12). 
 
Hacia el oeste del margen, en el extremo de la Plataforma de Ortegal, se localiza el Canal de 
Ortegal (Fig. 2.31). Este canal disminuyó su actividad erosiva durante el comienzo del 
Pleistoceno medio. A partir de ese momento, comienza a desarrollarse un dique en su flanco 
derecho (Fig. 6.26) por la acción de la fuerza de Coriolis en relación a la circulación de la 
corriente hacia el suroeste. Es a partir del Pleistoceno superior cuando comienza a depositarse 
material hemipelágico tanto en el fondo como en los márgenes de este canal indicando el cese 
de su actividad (Fig. 6.26). 
 
Los sistemas turbidíticos Céltico y Armoricano comienzan a desarrollarse en torno al Mioceno 
superior (Droz et al., 1999, 2003). Durante el Plioceno existe una progradación de estos 
sistemas hacia la cuenca oceánica con una continua actividad de los canales que estarán 
alimentados, principalmente, por el paleocauce del río de Le Manche cargado con sedimentos 
de grano grueso (Bourillet et al., 2006). Durante el Cuaternario estos sistemas se verán 
alimentados por una importante cantidad de material más fino procedente del Mar de Irlanda 
lo que favorece una actividad permanente de estos sistemas turbidíticos (Bourillet et al., 2006).  
 
Según Zaragosi et al. (2001), la mayor actividad del Sistema Turbidítico Armoricano ha tenido 
lugar durante los periodos glaciares asociados a bajadas del nivel del mar. Estos autores llevaron 
a cabo varios análisis en sondeos para determinar la evolución del Sistema Turbidítico 
Armoricano desde la última glaciación. Los resultados revelan que la presencia de capas de 
arena en el límite entre el Pleistoceno y el Holoceno apunta a un periodo de alta energía de las 
corrientes turbidíticas asociado a la bajada del nivel del mar del Younger Dryas (Walker et al., 
2009), donde ha habido un retrabajamiento del material arenoso presente en la plataforma. Sin 
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embargo, no está clara la actividad de este sistema durante los periodos interglaciares, si es 
totalmente inactivo o si hay algún pequeño aporte de material desde la plataforma. Este hecho 
corresponde con el periodo en el que se han desarrollado las unidades sísmicas identificadas en 
el sistema de canales del área de estudio, donde las discontinuidades que las separan se han 





Figura 6.26. Desarrollo del sistema de canales del Sistema Turbidítico de Charcot presente en el sector 
occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya en tres etapas: A) Base del Pleistoceno medio; B) Base del 
Pleistoceno superior; y C) Pleistoceno superior a la actualidad.  
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En el Sistema Turbidítico de Charcot, el estudio de los perfiles sísmicos y de la reflectividad ha 
permitido determinar que tanto los canales de Charcot, Vizcaya y Hespérides, que se localizan 
al este del Alto de Charcot, tienen una alta actividad erosiva desde el límite entre el Pleistoceno 
medio hasta el superior (Fig. 6.26.A). Inicialmente, entorno a los 430 ka, estos canales 
procedentes del Sistema Turbidítico Armoricano aumentarían su actividad, ya que, según 
Zaragosi et al. (2011), es en los periodos más fríos donde se ha observado una mayor energía de 
las corrientes turbidíticas en este sistema, y circularían a lo largo de la cuenca en dirección 
suroeste favorecidos por la pendiente regional de la zona. Este sistema se canalizaría en el sector 
comprendido entre el Alto de Charcot y el sector septentrional del Margen de Galicia debido a 
la intensificación de la corriente por la presencia de estos obstáculos conformando el Sistema 
Turbidítico de Charcot, sin embargo, posteriormente se han ido desarrollando varios canales 
distributarios cambiando la morfología del sistema (Fig. 6.26.A). Estos aumentos locales de la 
sinuosidad producen descensos en la profundidad de los canales y reducen la capacidad de 
transporte de los flujos turbidíticos, favoreciendo el depósito del material, como se ha 
observado por ejemplo en el Sistema Turbidítico del Magdalena, descrito por Estrada et al. 
(2005 y 2008). 
 
Al final del Pleistoceno medio la presencia del Alto de Charcot va a condicionar la 
progradación del sistema hacia el oeste debido en parte a la fuerza de Coriolis que los desplaza 
en esa dirección y favorecido porque las masas de agua se intensifican y aumentan su velocidad 
en las zonas próximas a estos montes submarinos, aunque también existe un condicionante 
tectónico como describiremos en el apartado 6.3.2. Se observa un cambio a gran escala de la 
morfología del canal pasando a un sistema de canales con diques bien desarrollados (Fig. 
6.26.B). Los flujos turbidíticos procedentes del norte contendrían una mezcla de fango y arena, 
sería el sedimento más fino el que se desbordaría acumulándose en el flanco derecho del canal y 
favoreciendo el desarrollo de los diques. 
 
A partir del Pleistoceno superior el Canal Hespérides se dirige hacia el oeste de la cuenca, 
cambiando de nuevo la morfología del sistema y con un carácter muy erosivo debido al 
aumento de la intensidad de los flujos turbidíticos que transportarían una mayor carga 
sedimentaria durante los descensos del nivel del mar (Fig. 6.26.C), tal y como han descrito 
Zaragosi et al. (2011) para el Sistema Turbidítico Armoricano. Como ocurría con el Canal de 
Ortegal, la presencia de material hemipelágico en el fondo y márgenes de los canales 
distributarios desarrollados en la vertiente sur de este canal indica que éstos han cesado su 
actividad durante el Pleistoceno superior.  
 
6.3.2. Evolución tectónica reciente 
 
La orientación de los elementos morfológicos de la zona de estudio muestra unas pautas muy 
constantes de orientaciones, presentando cuatro direcciones preferentes N-S, NE-SO, E-O y 
NO-SE (ver Figura 5.1). Estas directrices que estructuran el margen, y que se relacionan con 
fallas (ver apartado 6.2.1), se han desarrollado a lo largo de la evolución geodinámica del mismo 
desde la etapa tardi-varisca hasta la actualidad. Estas fallas se han reactivado en determinados 
momentos de la historia geológica en relación al campo de esfuerzos tectónicos transmitidos al 
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interior de la Placa Ibérica desde sus márgenes activos. Esto determinará, dependiendo de su 
situación dentro de la placa, que fracturas se reactivaran y qué tipo de movimiento y estructuras 
asociadas generaran, condicionando de este modo la evolución sedimentaria a lo largo del 
Mesozoico y Cenozoico. 
 
A lo largo del sector noroeste de la Península Ibérica se observa que las fallas NO-SE, N-S y NE-
SO son muy abundantes, presentando un gran recorrido con longitudes de traza 
ocasionalmente superiores a varios centenares de kilómetros. Son también muy características 
las fallas E-O, aunque por lo general aparecen muy segmentadas por las anteriores y muestran, 
por tanto, trazas mucho menores (Fig. 6.27). Estas fallas presentan predominantemente 
movimientos en dirección durante la etapa tardi-varisca (Arthaud y Matte, 1975). Durante la 
etapa de extensión mesozoica, en relación al desarrollo del rift Triásico que compartimentó 
Europa, África y Norteamérica y de la apertura del Océano Atlántico Norte durante el Jurásico 
superior-Cretácico inferior, las fallas de dirección N-S a NO-SE actuaron como normales, 
mientras que las de dirección NE-SO funcionaron como direccionales (Mauffret y Montadert, 
1987; Boillot et al., 1988; Murillas et al., 1990; Pinheiro et al., 1996; Whitmarsh et al., 1996; 
Whitmarh y Sawyer, 1996; Srivastava et al., 2000; Pérez-Gussinyé et al., 2003; Henning et al., 
2004). Desde el Paleógeno hasta el Mioceno el margen fue afectado por un régimen compresivo 
de dirección N-S en el contexto de la Orogénia Alpina (Boillot y Malod, 1988; Murillas et al., 
1990; Srivastava et al., 1990; Olivet, 1996; Pinheiro et al., 1996; Alvarez-Marrón et al., 1997). 
Los numerosos estudios realizados sobre la complejidad estructural y reactivación de 
poblaciones de fallas indican que la deformación compresiva alpina, con una tasa de 
acortamiento comprendida entre un 10 y un 20 % (De Vicente et al., 2004), ha sido capaz de 
removilizar el conjunto de fallas citadas, de modo que la mayor parte de los desplazamientos de 
las estructuras variscas observables son compatibles con el acortamiento cenozoico, 
funcionando las fallas de dirección NE-SO y NO-SE como direccionales, las de orientación N-S 
como normales y las de dirección E-O como inversas. Desde hace 9 Ma (Tortoniense), y 
coincidiendo con una reestructuración de primer orden en las pautas sedimentarias de las 
Cuencas cenozoicas del Antepaís Ibérico (Calvo et al., 1993), el acercamiento Eurasia-Iberia 
respecto a África gira hacia una orientación más NO-SE (Anderweg, 2002), que contribuye a 
mantener el edificio estructural anterior, cambiando algunos sentidos de movimiento en las 
fallas más importantes. Así, con esta dirección de acortamiento, las fallas se reactivaran, 
actuando las estructuras NE-SO como fallas inversas, las fallas NO-SE como normales, y las 
fallas N-S como sinestrales con componente normal (González-Casado y Giner, 2000; De 
Vicente, 2004; Martín-González et al., 2010). Durante esta etapa, la reactivación de las 
estructuras tectónicas del Margen Continental de Galicia queda reflejada tanto en los rasgos 
morfológicos del fondo marino, como en el control que estas estructuras reactivadas tienen 
sobre los procesos sedimentarios.  
 
Atendiendo a las relaciones de corte entre las fallas-lineamientos analizados en la zona de 
estudio (ver apartado 5.3) se observa claramente la complejidad estructural antes citada que se 
debe al rejuego de las estructuras tardi-variscas durante la evolución geodinámica del Margen de 
Galicia hasta la actualidad. Las relaciones de corte muestran cómo las estructuras de 
orientación NO-SE son anteriores a las de orientación NE-SO, o al menos, las estructuras de 
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orientación NE-SO se desarrollaron hasta etapas más tardías. Por otro lado, las estructuras de 
dirección N-S son posteriores a las de orientación NE-SO y NO-SE, debido probablemente a su 
reactivación como fallas normales durante la etapa de apertura del Océano Atlántico. 
Finalmente, las estructuras de dirección E-O fueron las primeras en desarrollarse y su actividad 
se mantuvo en el tiempo durante toda la evolución del margen, desde la etapa tardi-varisca 
hasta la actualidad, por lo que son coetáneas al desarrollo de las morfoestructuras de dirección 
NE-SO y NO-SE y son posteriores a las estructuras de orientación N-S (ver figura 5.12). 
 
 
Figura 6.27. Esquema de 
las principales estructuras 
tectónicas del NO 
peninsular y las cuencas 
cenozoicas asociadas. 1. As 
Pontes; 2. Meirama; 3. 
Oviedo; 4. Sarria; 5. 
Monforte; 6. Xinzo de 
Limia; 7. Verín; 8. El 
Bierzo; 9. O Barco de 
Valdeorras; 10. Vilariça; 
11. Lousa; 12. Ciudad 
Rodrigo; 13. Lusitana. 
Tomado de De Vicente y 
Vegas (2009). 
 
Giner et al. (1999) y González-Casado y Giner (2000) analizan la tectónica reciente en el sector 
noroeste de la Península Ibérica a partir del análisis de las fallas de escala macroestructural. En 
su estudio realiza una cartografía detallada de todas las fallas identificadas en los mapas 
geológicos de este sector, que fuesen posteriores a las estructuras hercínicas y que estuviesen 
asociadas con el relieve o con las cuencas cenozoicas. El resultado que obtienen del análisis 
estadístico de estas fracturas les permite establecer que existen tres orientaciones principales: 
NE-SO, NO-SE y N-S. Las fallas NE-SO son las más abundantes y están asociadas con la 
mayoría de las cuencas cenozoicas, especialmente en relación con la evolución de las cuencas 
terciarias del occidente asturiano. Las fallas NO-SE son las siguientes estructuras más frecuentes 
y están asociadas al desarrollo de pequeñas pero profundas cuencas de pull-apart. Monge-
Ganuzas (1986) y Santanach (1996) asocian el desplazamiento de las fallas NO-SE con el 
desarrollo de las cuencas terciarias. Estas fallas están muy bien representadas en el sector del 
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Cabo Ortegal, donde limitan además esta zona elevada por el sur. Generalmente tienen una 
gran continuidad lateral, pudiendo seguirse su traza a lo largo de muchas decenas de 
kilómetros. Por último, las fallas N-S son menos abundantes, localizándose fundamentalmente 
en el sector occidental de Galicia, donde se prolongan hacia Portugal, y controlan el desarrollo 
de pequeñas cuencas cenozoicas. 
 
El estudio de la deformación plioceno-cuaternaria del Margen Continental de Galicia es 
complicado, ya que se trata de un margen desnutrido (Montadert et al., 1979), y la 
paleotopografía del basamento mesozoico no ha sido totalmente cubierta por sedimentos, 
controlando en muchos casos los depocentros sedimentarios de las unidades más recientes, las 
principales morfologías del fondo y las provincias fisiográficas. De todos modos, es posible 
establecer algunas evidencias que permiten conocer la actividad tectónica plioceno-cuaternaria. 
En algunos sectores en el entorno del Banco de Galicia y en el sector meridional del Margen de 
Galicia se observa como la reactivación de las fallas de dirección NNO-SSE a N-S y NO-SE 
como normales ha dado lugar al rejuvenecimiento de los escarpes, al basculamiento de las 
secuencias sedimentarias recientes sobre los altos estructurales, a la formación de pliegues 
suaves asociados por lo general con altos y depresiones del basamento, cambios bruscos laterales 
en el espesor de las unidades sedimentarias, el desarrollo de fallas de crecimiento afectando los 
depósitos, y el desarrollo de cuñas sedimentarias al pie de los escarpes debido a la erosión del 
escarpe de falla o a inestabilidades sedimentarias (Vázquez et al., 2008).  
 
En la zona de estudio de esta tesis se observa una región claramente compresiva en el sector 
septentrional del Banco de Galicia (Fig. 6.28.A), que coincide con la zona de subducción de la 
corteza oceánica del Golfo de Vizcaya bajo Iberia (Vázquez et al., 2008), como ocurre hacia el 
Margen Cantábrico (Álvarez-Marrón et al., 1997), así como la deformación y variaciones de 
espesor de las unidades sedimentarias del Eoceno superior-Holoceno, que permite establece 
eventos de deformación Cenozoicos y neotectónicos. La región del Banco de Galicia podría ser 
considerada como una antiforma relacionada con un cabalgamiento del margen continental 
sobre la corteza oceánica, tal y como se puede apreciar desde el punto de vista morfológico con 
la realización de perfiles topográficos (Fig. 6.28.B y C). Del mismo modo, esto se puede deducir 
también del estudio de la disposición de las unidades post-rift. En el sector norte, el techo del 
basamento y especialmente las unidades post-rift están basculadas al norte, y las unidades 
sedimentarias del sector sur se disponen progresivamente basculadas hacia el sur (Fig. 6.28.D) 
(Vázquez et al., 2008). 
 
En este contexto, algunos estudios apuntan que los bancos de Galicia y Gorringe y el Espolón 
de Estremadura están relacionados con pliegues litosféricos de dirección E-O, generados bajo 
un campo de esfuerzos de dirección N-S durante la Orogenia Alpina (Cloetingh et al., 2002). 
Este modelo de zonas topográficamente elevadas y deprimidas constituiría un tren de pliegues 
que sigue un patrón periódico y se extenderían desde la parte más occidental de la Península 
Ibérica hacia el Margen Atlántico (Fernández-Lozano et al., 2011). La periodicidad de dichos 
 pliegues está entre 50 km y 300 km de longitud de onda y se localizaría sobre zonas de corteza 
engrosada, como se desprende de los trabajos de Tejero et al. (2006) y Muñoz-Martín et al. 
(2010) (Fig. 6.29). 





Figura 6.28. A) MDT del Margen de Galicia y Margen Cantábrico en la zona de estudio. B y C) Perfiles 
topográficos en dirección N-S y NO-SE respectivamente del Banco de Galicia. Su localización se ha 
señalado en el mapa superior con líneas de color negro. D) Corte NO-SE del Banco de Galicia basado en 
la interpretación de un perfil sísmico donde se observa la morfología antiformal y donde se puede observar 
como los reflectores sísmicos están basculados hacia el noroeste en la zona noroccidental y hacia el sureste 
en el sector suroriental. Su localización se muestra en el mapa superior con una línea de color rojo. Su 
charnela esta fracturada y desplazada por una falla normal que ha rejugado posteriormente a la 
deformación del banco. La figura D ha sido tomada de Vázquez et al. (2008). 
 





Figura 6.29. A) Esquema del plegamiento litosférico relacionado con la deformación alpina. 1) Banco de 
Galicia; 2) Espolón de Estremadura; y 3) Banco de Gorringe. B) Reconstrucción del campo de esfuerzos 
donde se muestra las trayectorias del esfuerzo máximo en la horizontal durante el Oligoceno-Mioceno. 
Tomado de De Vicente y Vegas (2009). 
 
Simultáneamente a este plegamiento cortical, los sistemas de fallas extensionales NO-SE y N-S 
pueden haber sido reactivados debido a su paralelismo al eje de compresión. La reactivación 
como fallas extensionales también de algunas de las fallas de transferencia mesozoicas de 
dirección NE-SO puede haberse debido a que al progresar plegamiento antiformal del banco, se 
producen esfuerzos extensionales en la charnela externa que provocan la reactivación de las 
fallas NE-SO bajo un campo de esfuerzos compresivo perpendicular (Vázquez et al., 2008). La 
estructura domática alpina desarrollada sobre un margen anteriormente deformado por una 
etapa extensional polifásica, produce el rejuvenecimiento del carácter de estructura en horst del 
Banco de Galicia. La reactivación de estas fallas compartimentan la estructura compresiva 
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antiformal, de forma concéntrica al relieve, excepto en el flanco noroeste donde se localiza el 
cabalgamiento principal. La reactivación extensional no afecta a las fallas mesozoicas de igual 
forma. Los mayores movimientos han ocurrido principalmente en las fallas que presentaban 
una orientación favorable, así como aquellas paralelas a la los ejes compresivos cenozoicos, es 
decir las estructuras N-S y NO-SE. 
 
La flexura antiformal del Banco de Galicia también se ve reflejada en la evolución de los 
depósitos y morfologías de la Llanura Abisal de Vizcaya al norte del mismo. Atendiendo a las 
unidades diferenciadas más recientes Pleistoceno medio-Holoceno, descritas en el apartado 
4.2.2, se puede observar la existencia de tres depocentros en las unidades U1E (900-960 a 430 
ka), U1D (430 a 360 Ka) y U1C (360 a 135 ka), respectivamente (Fig. 4.25). El eje del depocentro 
de la unidad U1E se extiende aproximadamente en la latitud 43,8ºN en dirección E-O a ENE-
OSO, el eje del depocentro de la unidad U1D se encuentra desplazado hacia el norte, próximo a 
la latitud 43,9ºN, y presenta una orientación NE-SO y la unidad U1C presenta una orientación 
E-O, coincidiendo con la latitud 44ºN (Fig. 6.30.A). Esta migración de los ejes de los 
depocentros de estas unidades hacia el norte pone de manifiesto que la deformación de la 
antiforma que constituye el Banco de Galicia continua en la actualidad dando lugar a una 
progresiva rotación del flanco septentrional y a una migración de las zonas de mayor 
subsidencia hacia el norte (Fig. 6.30.B). Con la información disponible parece que la progresión 
de la deformación se va atenuando hasta aproximadamente el final del depósito de la unidad 
U1C, es decir, hace 135 ka (Pleistoceno medio-superior).  
 
 
Figura 6.30. A) Localización de los ejes de los depocentros de las unidades U1E (900-960 a 430 ka), U1D 
(430 a 360 Ka) y U1C (360 a 135 ka) definidas en la Llanura Abisal de Vizcaya. Se observa la 
migración hacia el norte de los ejes de los depocentros desde la unidad U1E hasta la U1C. B) Esquema de 
la interrelación entre sedimentación de las unidades U1E, U1D y U1C y el plegamiento y levantamiento del 
Banco de Galicia. Se muestra la posición de los depocentros de cada unidad. 
 
Del mismo modo, desde el punto de vista morfológico también se evidencia que la progresión 
de la deformación del margen continental produce el basculamiento de la Llanura Abisal de 
Vizcaya con un aumento de la pendiente hacía el norte y noroeste de aproximadamente 2,5º de 
media, produciendo la migración en ese sentido de los canales medio oceánicos descritos en 
esta zona (ver Figs. 6.26 y 6.31). El primer canal en desarrollarse sería el de Ortegal, seguido de 
los canales de Vizcaya y Hespérides, y el último el Canal de Charcot. Los canales de Vizcaya, 
Hésperides y Charcot son todavía activos, mientras que el Canal de Ortegal ya ha cesado su 
actividad. El intervalo de tiempo de migración de los canales coincide, aproximadamente, con  
 





Figura 6.31. A) MDT del Margen de Galicia y Margen Cantábrico en la zona de estudio. B) y C) Perfiles 
topográficos en dirección NO-SE cortando la Llanura Abisal de Vizcaya desde el Margen Continental de 
Galicia hasta el Alto de Charcot donde se aprecia el aumento de gradiente de la pendiente hacía el norte y 
noroeste. La localización se ha señalado en el mapa superior con líneas de color negro.  
 
el estimado a partir del análisis de las variaciones de la posición de los ejes de los depocentros 
de las unidades sedimentarias U1E, U1D y U1C establecidas en la Llanura Abisal de Vizcaya, al 
norte y oeste del Banco de Galicia y las plataformas marginales de Ortegal, Pardo Bazán y 
Castro, respectivamente. 
 
En la zona de las plataformas marginales también ha sido posible realizar un estudio detallado 
de las unidades sedimentarias más recientes, habiéndose observado que los ejes de los 
depocentros presentan unas orientaciones muy claras y estrechamente relacionadas con las 
directrices estructurales de este sector. La unidad U4 (Mioceno) presenta en el sector occidental 
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dos ejes de depocentros de dirección NE-SO localizados en las plataformas de Pardo Bazán y 
Castro, mientras que en el sector más oriental se observan tres ejes de depocentros de 
orientación E-O a NE-SO, dos de ellos en la Plataforma de Ortegal y el otro en la Plataforma de 
Pardo Bazán (Figs. 4.6 y 6.32). La unidad U3 (Plioceno) también presenta en el sector oriental 
de las plataformas marginales de Ortegal y Pardo Bazán tres ejes de depocentros de orientación 
NE-SO (Fig. 4.10 y 6.32). 
 
La unidad U2 (Pleistoceno inferior), muestra en el sector occidental un eje de depocentro de 
dirección NE-SO en la Plataforma de Castro y en el sector oriental otro eje de depocentro de 
dirección NE-SO en la Plataforma de Ortegal (Fig. 4.16 y 6.32). Por último, la unidad U1 
(Pleistoceno medio-Holoceno) presenta en la Plataforma de Castro un eje de depocentro de 
dirección NE-SO. Todas estas zonas de máxima subsidencia se pueden relacionar con la 
actividad de fallas normales reactivadas debido al levantamiento del margen continental en 
relación al acortamiento NO-SE (Fig. 6.24), tal y como ha sido descrito anteriormente en el 




Figura 6.32. Localización de los ejes de los depocentros de las unidades U4 (Mioceno), U3 (Plioceno) U2 
(Pleistoceno inferior) en la zona de las plataformas marginales de Ortegal, Pardo Bazán y Castro. Se 
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7. Conclusiones y consideraciones finales 
 
En esta Tesis Doctoral se ha llevado a cabo el estudio de las características morfológicas, 
sedimentarias y estructurales del margen continental y llanuras abisales del norte de Iberia, así 
como su evolución en épocas recientes. Se exponen a continuación, de modo pormenorizado y 
finalmente en forma sintética, las principales conclusiones alcanzadas en el estudio realizado. 
 
7.1. CARACTERISTICAS MORFOLÓGICAS DEL TALUD CONTINENTAL Y 
LLANURAS ABISALES 
 
7.1.1. Talud continental 
 
Se han identificado y caracterizado los siguientes rasgos morfológicos de carácter tectónico, 
deposicional y erosivo presentes en el talud continental: 
 
- Los principales rasgos morfológicos relacionados con procesos tectónicos son: 
 
 Tres plataformas marginales, que se localizan en el sector occidental del Margen 
Continental de Galicia, denominadas, Plataforma de Ortegal (200-900 m), 
Plataforma de Pardo Bazán (900-2000 m) y Plataforma de Castro (2000-2400 m); 
 Altos estructurales al norte del Banco de Galicia, denominados Alto de Ordoño 
y Alto de Fernando, con desniveles de 500 m, pendientes medias de 20º y 
limitados por escarpes de orientación NO-SE y NE-SO; 
 Escarpes, limitando las plataformas marginales, con pendientes medias en torno 
a 20º y de dirección NE-SO y NNE-SSO; y 
 Estructuras relacionadas con la migración de fluidos, principalmente pockmarks, 
localizados a lo largo del límite norte de la Plataforma de Ortegal. Se distribuyen 
según dos direcciones: NE-SO y NNO-SSE a N-S, tanto en superficie como 
fosilizados por los depósitos recientes, con formas regulares, irregulares, 
asimétricos y compuestos.  
 
- Los principales rasgos morfológicos relacionados con procesos deposicionales son: 
 Depósitos contorníticos del tipo drift adosado, drift monticular elongado y 
separado y drift mixtos, que se localizan en diferentes zonas a lo largo del sector 
occidental del margen continental, a profundidades que varían desde los 500 m 
hasta 4500 m; 
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 Dorsales contorníticas y ondas sedimentarias localizadas en el sector de las 
plataformas marginales; y 
 Depósitos por movimientos en masa localizados en el flanco septentrional del 
Banco de Galicia y en el sector proximal de la Plataforma de Pardo Bazán, 
asociados a escarpes, con una extensión de 900 km2 y 300 km2, respectivamente; 
en las zonas distales de los cañones de El Ferrol y A Coruña y de la Cuenca 
Interior, que cubren una superficie que varía entre 200 y 400 km2. También se 
han identificado depósitos de deslizamiento y reptación en el extremo 
septentrional de las cabeceras de los cañones de El Ferrol y A Coruña, que 
ocupan una extensión máxima de 70 km2. 
 
- Los rasgos de origen erosivo están representados por: 
 Cañones submarinos localizados a lo largo de todo el margen, siendo los más 
importantes, de oeste a este, Lage, A Coruña, El Ferrol, San Jorge y Frouseira; 
 Gullies, identificados principalmente en el sector de las plataformas marginales a 
profundidades por encima de los 2000 m; y 
 Fosas contorníticas localizadas en las plataformas marginales y al sur del Alto de 
Fernando. 
 
7.1.2. Llanuras abisales 
 
Se han identificado y caracterizado los siguientes rasgos morfológicos de carácter tectónico, 
deposicional y erosivo presentes en las llanuras abisales: 
 
- Los principales rasgos morfológicos relacionados con los procesos tectónicos son los 
altos estructurales, que se localizan en los sectores norte y oeste de la Llanura Abisal de 
Vizcaya y que se han denominado Alto de Charcot, Alto de A Coruña y Alto de 
Finisterre. 
 
- Los principales rasgos morfológicos relacionados con los procesos deposicionales son: 
 Abanicos submarinos, localizados en la parte distal de los cañones submarinos y 
en el sector oriental; 
 Depósitos contorníticos del tipo drift monticular elongado y separado en el 
sector occidental de la Llanura Abisal de Vizcaya; 
 Diques, identificados a lo largo del sistema de canales medio-oceánicos que 
circulan por el sector occidental del margen; y 
 Depósitos por movimientos en masa localizados en los flancos de las crestas del 
Alto de Charcot así como sobre la Llanura Abisal de Vizcaya, con longitudes que 
varían entre 5 y 16 km y anchuras entre 3 y 12 km. 
 
- Los rasgos de origen erosivo están representados por: 
 Fosas contorníticas, asociadas a los depósitos contorníticos identificados en este 
sector del margen; 
 Canales medio-oceánicos, con identificación de tres sistemas de canales 
submarinos, que presentan una longitud total de unos 700 km y que se localizan 
a una profundidad aproximada de 5000 m. En el Sistema Turbidítico del 
Cantábrico se han diferenciado tres sistemas de canales denominados 
Septentrional, Meridional y de Ortegal. En el Sistema Turbidítico de Charcot se 
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 han distinguido cuatro sistemas de canales, denominados de Charcot, de 
Vizcaya, Hespérides y Distributarios. Por último se ha diferenciado un sistema 
del Canal Interllanura que pone en contacto la Llanura Abisal de Vizcaya con la 
Llanura Abisal de Iberia a través del Paso de Theta Gap. 
 
7.2. ANÁLISIS DE LAS FACIES ACÚSTICAS Y DE LA REFLECTIVIDAD 
 
- A partir de la respuesta acústica del fondo marino observada en los perfiles sísmicos de 
TOPAS, se ha establecido el ecocarácter, diferenciando cuatro tipos de ecos: bien 
definidos, irregulares, hiperbolados y ondulados. 
 
- Dentro de cada uno de estos tipos se han diferenciado 21 subtipos: 14 subtipos del tipo 
de eco bien definido (denominados desde 1A a 1N), un subtipo del tipo de eco irregular 
(denominado 2A), tres subtipos del tipo de eco hiperbolado (denominados desde 3A a 
3C), y tres subtipos del tipo de eco ondulado (denominado desde 4A a 4C). 
 
- los datos de reflectividad procedentes de la sonda multihaz se han agrupado en cinco 
intervalos de valores: zonas de muy alta reflectividad (-6,6 a -21 dB), zonas de alta 
reflectividad (-21 a -25 dB), zonas de media reflectividad (-25 a -28 dB), zonas de baja 
reflectividad (-28 a -32 dB), y zonas de muy baja reflectividad (-32 a -48,2 dB). 
 
7.3. ANÁLISIS ESTRATIGRÁFICO DEL MARGEN CONTINENTAL Y LLANURAS 
ABISALES 
 
- Se han distinguido cinco unidades sísmicas que constituyen el relleno sedimentario de 
la zona de estudio y que han sido denominadas, de la más antigua a la más moderna, 
U5, U4, U3, U2 y U1 y que se apoyan sobre el basamento acústico. 
 
- Estas unidades están separadas por cuatro discontinuidades sísmicas mayores (D4, D3, 
D2 y D1 de más antigua a más moderna). 
 
- El análisis detallado de estas unidades ha permitido distinguir cinco subunidades de 
menor escala dentro de la unidad U1 que se han denominado, de la más antigua a la 
más moderna, U1E, U1D, U1C, U1B y U1A y que están limitadas por cuatro 
discontinuidades sísmicas, que de más antigua a más moderna se han denominado Dd, 
Dc, Db y Da.  
 
- Se ha establecido una cronología para las unidades diferenciadas dentro del registro 
sedimentario: el techo de la unidad U5 coincidiría con el inicio del Oligoceno (23,3 
Ma); la unidad U4 entre la base del Oligoceno (23,3 Ma) y el techo del Mioceno (5,3 
Ma); la U3 entre el techo del Mioceno (5,3 Ma) y el Plioceno superior (3,2 Ma); la U2 
entre Plioceno-Pleistoceno medio (900-960 ka); la U1 entre el Pleistoceno medio y el 
Holoceno. La discontinuidad que delimita la unidad U2 y U1 se correspondería con la 
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7.4. ANÁLISIS DE LINEAMIENTOS 
 
- El análisis detallado del modelo digital de la batimetría del fondo ha permitido 
identificar unos 5800 lineamientos en la zona de estudio. La longitud de los 
lineamientos identificados supera los 44.000 km. Se observa una moda en torno a 5000 
m, una longitud media de aproximadamente 7800 m y una distribución logarítmico-
normal en la frecuencia de longitudes. 
 
- Los lineamientos identificados a lo largo de los márgenes continentales de Galicia y 
Cantábrico presentan una dirección NE-SO dominante, y otros máximos relativos de 
dirección NO-SE, E-O y N-S. 
 
- Los valores de densidad de lineamientos más elevados se localizan en el extremo norte 
del margen continental, en el extremo más oriental de la llanura abisal y en el Alto de 
Charcot. Además, otras zonas con altos valores de densidad de lineamientos se localizan 
en el sector del Banco de Galicia, en el sector de las plataformas marginales y en los 
altos de A Coruña y Finisterre. 
 
- El análisis de las relaciones de corte indica que las morfoestructuras de orientación NO-
SE fueron anteriores al desarrollo de las de dirección NE-SO. Simultáneamente al 
desarrollo de estas últimas morfoestructuras se desarrollan las de dirección E-O. Las 
morfoestructuras de dirección N-S se generarían posteriormente a todas las anteriores. 
Las morfoestructuras E-O rejuegan en las etapas finales de configuración del margen. 
 
7.5. PROCESOS SEDIMENTARIOS Y TECTONICOS RECIENTES DEL SECTOR 
OCCIDENTAL NOR-IBÉRICO 
 
7.5.1. Procesos sedimentarios en el talud continental 
 
El margen continental al noroeste de la Península Ibérica se caracteriza por el predominio de 
los procesos sedimentarios transversales y longitudinales al margen que interactúan con el 
relieve del fondo marino fundamentalmente de origen tectónico. 
 
- Los procesos sedimentarios longitudinales están controlados por la actividad de las 
corrientes de fondo que se componen de diferentes masas de agua que configuran la 
circulación en este sector. 
 
 La interacción de estas masas de agua con las plataformas marginales de Ortegal, 
Pardo Bazán y Castro ha dado lugar al desarrollo de terrazas contorníticas cuya 
arquitectura sedimentaria se relaciona tanto con episodios erosivos como de 
depósito, relacionados con subidas y bajadas de la interfase entre las masas de agua 
durante las periodos glaciares e interglaciares desde el Plioceno superior a la 
actualidad. 
 
 En estas terrazas se han descrito varios sistemas deposicionales contorníticos que se 
localizan a profundidades comprendidas entre 400-500 y 700 m, entre 1000 y 1700 
m y entre 2200 y 2700 m, bajo la influencia de la masas de Agua Central del 
Atlántico Noreste (Eastern North Atlantic Central Water, ENACW), Agua 
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Mediterránea (Mediterranean Water, MW), Agua del Labrador (Labrador Sea Water, 
LSW), Agua Noratlántica Profunda (North Atlantic Deep Water, NADW) y, por 
último, los depósitos localizados al pie del talud, a una profundidad de unos 4500 
m, desarrollados durante el Pleistoceno bajo la influencia de la Masa de Agua 
Antártica Profunda (Antarctic Bottom Water, AABW). 
 
- Procesos sedimentarios transversales están fundamentalmente ligados a flujos 
gravitacionales, con un alto carácter erosivo que favorecen el transporte sedimentario 
hacia las zonas profundas de forma canalizada a través de los cañones submarinos o de 
forma difusa por procesos de inestabilidad en el talud. 
 
7.5.2. Procesos sedimentarios en las llanuras abisales 
 
A parte de por depósitos hemipelágicos y de corrientes de fondo en la base del talud 
continental cantábrico, esta zona se caracteriza por el desarrollo de complejos sistemas de 
drenaje desde la Llanura Abisal de Vizcaya hacia la Llanura Abisal de Iberia, a través del Paso de 
Theta Gap, representados por canales medio-oceánicos. 
 
- El Sistema Turbidítico del Cantábrico, continuación hacia el oeste del Sistema 
Turbidítico de Cap Ferret, es un sistema rico en fango y arena, con aporte múltiple en 
rampas. Los sedimentos que van a alimentar este sistema son transportados durante los 
periodos de bajada del nivel del mar a través de los numerosos cañones hasta la cuenca. 
La diferente morfología de los canales tiene un origen sedimentario, de manera que el 
orden en que se han depositado los lóbulos turbidíticos condiciona la localización y 
morfología de los siguientes canales que se desarrollan. 
 
- El Sistema Turbidítico de Charcot se relaciona con el Sistema Turbidítico Armoricano, 
y constituye un sistema rico en fangos y arenas, con aporte múltiple en rampas. Las 
dimensiones y extensión de este sistema de canales están favorecidas por la pendiente 
regional del Golfo de Vizcaya que desciende hacia el suroeste, y por una rama de la 
Corriente Antártica Profunda, que circula a una profundidad por encima de los 4000 
m, y que gira en sentido anticiclónico en el sector central del Golfo de Vizcaya, 
encajándose entre el margen continental y el Alto de Charcot. 
 
7.5.3. Procesos tectónicos en el talud continental 
 
- Procesos tectónicos pasivos relacionados con la interacción de elementos tectónicos no 
activos con los procesos oceanográficos y sedimentarios y que han dado lugar al 
desarrollo de depósitos contorníticos, como los asociados a los Altos de Ordoño y 
Fernando, al norte del Banco de Galicia y a las plataformas marginales situadas en el 
sector oriental de la zona de estudio, a depósitos relacionados con el transporte en masa 
debido a las elevadas pendientes del talud y al desarrollo de cañones submarinos por 
procesos de erosión diferencial. 
 
- Procesos tectónicos activos localizados en la Plataforma Marginal de Ortegal en relación 
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7.5.4. Procesos tectónicos en las llanuras abisales 
 
- Aquellos relacionados con la formación de Altos Estructurales ligados a la reactivación 
de anisotropías de la corteza oceánica durante la orogenia Alpina hasta la actualidad: 
Alto de Charcot, Alto de A Coruña y Alto de Finisterre. 
 
7.6. EVOLUCIÓN SEDIMENTARIA Y TECTONICA DURANTE EL PLIOCENO Y 
CUATERNARIO 
 
7.6.1. Evolución de los procesos sedimentarios 
 
Se ha establecido la evolución Plioceno-Cuaternaria de los procesos sedimentarios por 
corrientes de fondo y por procesos sedimentarios gravitacionales- 
 
- El sistema deposicional contornítico de la zona de estudio comienza su desarrollo en el 
Plioceno inferior, un tiempo después de la apertura del Estrecho de Gibraltar. Se ha 
identificado la influencia de los cambios climáticos en las subidas y bajadas de las 
interfases entre las masas de agua ENACW/MOW y MOW/LSW, y su control en 
diferentes etapas de erosión/depósito en las terrazas contorníticas de Ortegal y Pardo 
Bazán desde el Plioceno hasta la actualidad. Durante los periodos glaciares la MOW es 
más densa y puede llegar a profundizarse hasta 600 m. Bajo estas condiciones la 
interfase superior pasa de interaccionar sobre el fondo de Ortegal al de Pardo Bazán, y 
la interfase inferior de Pardo Bazán a Castro. Especialmente relevante han sido estas 
condiciones glaciares durante la Revolución de Mitad del Pleistoceno (MPR-0,9 Ma), 
como queda reflejado en el cambio que se produce en la arquitectura estratigráfica de 
los depósitos contorníticos de la zona de estudio.  
 
- El Sistema Turbidítico de Charcot comienza a desarrollarse a partir del Pleistoceno 
medio. Inicialmente, entorno a los 430 ka, estos canales procedentes del Sistema 
Turbidítico Armoricano aumentarían su actividad en los periodos más fríos y 
favorecidos por la pendiente regional de la zona. Al final del Pleistoceno medio tiene 
lugar la progradación de este sistema hacia el oeste y el desarrollo de algunos diques. 
Durante el Pleistoceno superior el Canal Hespérides aumenta su actividad mientras que 
cesa la de los Canales Distributarios. Todos estos sistemas de canales confluyen en el 
Paso del Theta Gap, que constituye la zona de transición entre las llanuras abisales de 
Iberia y Vizcaya, estableciéndose una continuidad de los procesos que ocurren en la 
Llanura Abisal de Vizcaya en la de Iberia durante cientos de kilómetros. En esta zona se 
produce un aumento en la intensidad de las corrientes probablemente debido a la 
formación de overflows.  
 
7.6.2. Evolución de los procesos tectónicos 
 
- El Banco de Galicia presenta una morfología antiformal reflejo de la actividad tectónica 
cenozoica que continua hasta la actualidad. Dicha deformación reciente de este sector se 
refleja en la migración hacia el norte de los ejes de los depocentros de las unidades 
sedimentarias del Pleistoceno medio en relación a la progresiva rotación del flanco 
septentrional del Banco de Galicia. Esta deformación se va atenuando hasta 
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aproximadamente el final del depósito de la unidad U1C, es decir, hace 135 ka 
(Pleistoceno medio-superior). 
 
- El levantamiento del Banco de Galicia también se pone en evidencia por el 
basculamiento de la Llanura Abisal de Vizcaya hacia el norte y noroeste produciendo la 
migración en ese sentido de los canales medio-oceánicos descritos en esta zona.  
 
- Las plataformas marginales y el estudio de las unidades sedimentarias más recientes 
ponen de manifiesto que las orientaciones de los ejes de los depocentros están 
estrechamente relacionadas con las principales directrices estructurales de este sector del 
margen. Todas estas zonas de máxima subsidencia se pueden relacionar con la actividad 
de fallas normales reactivadas en relación al levantamiento del margen continental 
conectado con un acortamiento NO-SE. 
 
7.7. SINTESIS DE LAS CONCLUSIONES Y CONSIDERACIONES FINALES 
Esta Tesis Doctoral supone un avance en el conocimiento de los procesos sedimentarios y 
tectónicos recientes del sector noroccidental del Margen Ibérico y de las llanuras abisales 
adyacentes, de donde existía muy poca información, ya que ésta se concentra 
fundamentalmente en la plataforma continental. La aportación realizada se puede sintetizar en 
estos cinco aspectos: 
 
- Desde el punto de vista morfológico, el talud continental se caracteriza por la presencia 
de morfologías relacionadas con procesos tectónicos, como altos estructurales y escarpes, 
plataformas marginales y formas relacionadas con emisión de fluidos; morfologías 
deposicionales, que comprenden depósitos y dorsales contorníticas, ondas sedimentarias 
y depósitos en masa; y morfologías erosivas, como cañones, gullies y fosas contorníticas. 
En las llanuras abisales se han observado también morfologías de origen tectónico, 
como altos estructurales; de origen deposicional, como abanicos submarinos, diques, 
depresiones y depósitos contorníticos; y morfologías erosivas, como fosas contorníticas y 
canales medio-oceánicos. 
 
- El análisis del ecocarácter ha pitido establecer la existencia de ecos bien definidos, 
irregulares, hiperbolados y ondulados, que a su vez se pueden subdividir en 21 subtipos. 
Del mismo modo, el análisis de los valores de reflectividad ha permitido agruparlos en 
cinco intervalos de muy alta, alta, media, baja y muy baja reflectividad. 
 
- Del análisis de la estratigrafía sísmica se han distinguido cuatro discontinuidades 
sísmicas mayores que limitan cinco unidades sísmicas constituyendo el relleno 
sedimentario de la zona de estudio y que se apoyan sobre el basamento acústico. La edad 
de estas unidades se extiende desde el Eoceno hasta la actualidad. El análisis detallado 
de estas unidades sísmicas ha permitido distinguir cinco subunidades de menor escala 
dentro de la unidad más moderna y de edad Pleistoceno medio-Holoceno. 
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- Los lineamientos obtenidos a partir del análisis de MDTs de los márgenes continentales 
de Galicia y Cantábrico y de las llanuras abisales adyacentes presentan una dirección 
NE-SO dominante, y tres máximos relativos de dirección NO-SE, E-O y N-S. Los valores 
de densidad de lineamientos más elevados se localizan en el extremo norte del margen 
continental, en el extremo más oriental de la llanura abisal dentro de la zona de estudio 
y en el Alto de Charcot. Además, otras zonas con altos valores de densidad se localizan 
en el sector del Banco de Galicia, en las plataformas marginales y en los altos de A 
Coruña y Finisterre. 
 
- El análisis conjunto de los resultados obtenidos pone de manifiesto la estrecha relación 
entre los procesos sedimentarios y erosivos actuales con la estructura tectónica existente 
y los procesos oceanográficos actuantes. La estructura tectónica, heredada de las etapas 
de deformación tardi-varisca, las cuales han rejugado durante la apertura del Atlántico 
Norte y la compresión alpina, no sólo ha tenido un comportamiento pasivo, actuando 
como obstáculo de los flujos transversales y longitudinales que condicionan la 
arquitectura sedimentaria de los márgenes continentales y cuencas oceánicas del sector 
noroccidental de Iberia, sino que su reactivación, bajo el campo de esfuerzos actual, ha 
controlado la migración de los depocentros de las secuencias sedimentarias recientes y la 
localización y evolución de los procesos erosivos más significativos. 
 
Como consideración final hay que resaltar que aunque se haya realizado un estudio de la 
génesis y distribución de los diferentes procesos sedimentarios y tectónicos que intervienen en 
la configuración de los márgenes continentales y llanuras abisales Nor-Ibéricas, así como un 
modelo secuencial y de evolución durante el Plioceno-Cuaternario, no dejan de ser una 
aproximación que debería confirmarse a partir del análisis de muestras de sedimentos y 
dataciones. Además, para el establecimiento de las geometrías y arquitectura de las unidades 
sedimentarias con mayor precisión, es necesaria una mayor densidad de perfiles sísmicos de 
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